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La convection profonde en Mer du Groenland, source importante des eaux
profondes de l’Atlantique Nord, fait actuellement l’objet de recherches ap-
profondies. Nous pre´sentons ici les principaux re´sultats obtenus au cours des
hivers de 1993 et 1994 a` partir de mesures de flotteurs isobares de´rivant entre
250 et 850 m de profondeur et d’un vaste ensemble de donne´es hydrologiques,
me´te´orologiques et glaciologiques. L’hiver 1994, peu rigoureux, ne donne
lieu qu’a` une convection semi-profonde dans un bassin libre de glace, ou` un
tourbillon anticyclonique d’environ 40 km de diame`tre apparaˆıt comme un
site privile´gie´ du me´lange convectif a` l’ouest du gyre du Groenland. Il semble
provenir d’une interaction entre de l’Eau Atlantique Modifie´e advecte´e en
surface et une poche froide d’Eau Arctique Interme´diaire situe´e en dessous et
issue d’e´ve´nements convectifs ante´rieurs pouvant remonter a` l’hiver pre´ce´dent.
L’analyse de la physionomie et de la stabilite´ spatiale et temporelle de
ce tourbillon n’a pas permis de relier son origine et son e´volution a` des
sce´narios de type cascade directe et cascade inverse habituellement invoque´s
dans les phe´nome`nes de convection plus profonde. En 1994, l’e´volution de
la couche me´lange´e a e´te´ plutoˆt domine´e par une dynamique turbulente
tridimensionnelle tre`s de´pendante du forc¸age en surface et de la stratification
du bassin, elle-meˆme fortement influence´e par la pre´sence de structures de
me´so-e´chelle. Corre´le´e aux flux air-mer les plus intenses de l’hiver 1994, la
phase de me´lange active est identifie´e par un changement de re´gime dans
les amplitudes et la signature en fre´quence des vitesses verticales de l’eau
w mesure´es par les flotteurs. A l’aide d’un mode`le non hydrostatique a`
haute re´solution simulant le comportement de flotteurs isobares, nous avons
montre´ que, pendant la phase de me´lange, l’apparition d’une composante
basse fre´quence observe´e sur les vitesses w est vraisemblablement associe´e a`
l’organisation de cellules turbulentes (panaches) engendre´es par les fortes et





Several oceanographic research projects presently focus on deep convection
in the Greenland Sea, which is considered an important source of North
Atlantic Deep Water. Major results from studies of 1993 and 1994 winter
data, obtained from isobaric floats drifting between 250 and 850 m depth,
and from a comprehensive dataset including meteorological, hydrological
and ice cover data, are presented here. The relatively mild 1994 winter only
induced a partial deep convection in an ice free basin, where an anticyclonic
eddy appeared as a better preconditionned site for deep mixing. This eddy
seemed to come from an interaction between a surface advection of Modified
Atlantic Water and a patch of cold Arctic Intermediate Water below, formed
by previous convective events that could have occurred during the preceding
winter. Neither the aspect of this feature nor its spatial and temporal stability
could be directly related to inverse or direct cascades usually suggested as
mechanisms in deep convection processes. In 1994, the mixed layer evolution
was controlled by tridimensional turbulent dynamics, very dependent on the
surface forcing and on the basin stratification, and strongly influenced by
mesoscale structures. Correlated to the most intense air-sea fluxes of 1994
winter, the activation of the mixing phase was identified as a regime transition
in the amplitudes and frequencies of water vertical velocities w. Using a high
resolution non hydrostatic model, we showed that low frequency components
of w measured by floats were most likely the effects of the arrangement of
turbulent convective cells (plumes) generated by strong and sudden surface
buoyancy losses.
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La convection profonde, et la formation des eaux profondes qui en re´sultent,
sont des the`mes de recherche tre`s importants pour la compre´hension de la circula-
tion thermohaline a` grande e´chelle. En effet, les sites de convection subpolaires de
l’he´misphe`re nord (Mers du Groenland et du Labrador) sont les principales sources
d’eau profonde Nord Atlantique, dont la circulation influe sur le climat en tant que
composante des transferts de chaleur entre le poˆle et l’e´quateur. Pour progresser
significativement dans la connaissance des phe´nome`nes complexes implique´s dans
la convection profonde, des recherches sont actuellement mene´es tre`s activement en
Mer du Labrador et en Mer du Groenland. Ce type de recherche, qui a de´marre´ au
de´but des anne´es 70 avec les expe´riences MEDOC en Me´diterrane´e, fait appel aussi
bien aux observations en mer, qu’aux expe´riences de laboratoire et a` la mode´lisation
nume´rique.
De nombreux progre`s ont e´te´ re´alise´s au cours de ces 25 dernie`res anne´es en
particulier pour identifier les divers e´le´ments qui interviennent dans le processus de
convection profonde, comprendre le roˆle respectif de chacun d’entre eux et comment
ils interagissent. En allant des petites vers les grandes e´chelles, on peut citer les ondes
internes (Saint-Guily, 1972 ; Gascard, 1972, 1973 et 1975), les « plumes » ou pa-
naches (Voorhis et Webb, 1970 ; Schott et Leaman, 1991 ; Schott et al., 1993 ; Jones et
Marshall, 1993 ; Maxworthy et Narimousa, 1994), les tourbillons et l’instabilite´ baro-
cline (Gascard, 1978 ; Killworth, 1979 ; Gascard et Clarke, 1983 ; Hermann et Owens,
1993 ; Madec et al., 1991 ; Morawitz et al., 1996 ; Visbeck et al., 1996), la circulation
(gyre) a` grande e´chelle (Madec et Cre´pon, 1991), les effets topographiques (Hogg,
1973 ; Madec et al., 1996) et le forc¸age me´te´orologique, par l’intervention des flux de
flottabilite´ a` l’interface air-mer ou par le rotationnel du vent (MEDOC group, 1970
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et de tre`s nombreux auteurs). Il est fascinant de constater l’extraordinaire varie´te´
des me´canismes implique´s correspondant a` un spectre d’e´chelles spatio-temporelles
tre`s large (de quelques centaines de me`tres a` plusieurs centaines de kilome`tres et de
quelques heures a` plusieurs mois). C’est un trait unique en dynamique des fluides
ge´ophysiques et qui a donne´ lieu a` une certaine exhube´rance se´mantique et a` un lan-
gage tre`s colore´. C’est ainsi que les « chemine´es », les « coˆnes » et les « panaches »
par exemple, sont entre´s dans le langage scientifique courant sans pour autant que
leur emploi soit toujours parfaitement adapte´ ou controˆle´.
Cependant les interactions et les transferts d’e´nergie entre les diffe´rentes e´chelles
implique´es sont beaucoup moins bien connus. Dans ce registre, la phase de pre´conditionnement
a` la convection et la phase d’ajustement ge´ostrophique pendant la phase post-
convective de restratification, constituent a` l’heure actuelle les 2 poˆles de discussion
les plus anime´s au sein de la communaute´ scientifique. En ce qui concerne la phase
active de la convection profonde, c’est l’e´quilibre spatio-temporel entre la re´ponse
unidimensionnelle de l’oce´an (peu stratifie´) aux flux (verticaux) de flottabilite´ en-
gendre´s depuis la surface par le forc¸age me´te´orologique et la re´ponse tridimension-
nelle aux flux (quasi-horizontaux) de flottabilite´ engendre´s par instabilite´ barocline,
qui constitue le sujet principal de reflexion. Il est malgre´ tout remarquable de consta-
ter que le de´coupage en 3 phases : pre´conditionnement, me´lange, restratification de
la convection profonde propose´ par le groupe Medoc en 1970, est toujours en usage.
La plus re´cente de´couverte concerne inde´niablement les panaches qui ont e´te´ par-
ticulie`rement bien mis en e´vidence au cours d’expe´riences de laboratoire (Maxworthy
et Narimousa, 1994), et des simulations re´alise´es avec des mode`les nume´riques non
hydrostatiques de tre`s haute re´solution (Jones et Marshall, 1993). Les observations in
situ pour l’e´tude de panaches associe´es a` la convection profonde en plein oce´an sont
beaucoup plus de´licates a` mener a` cause des conditions me´te´orologiques extreˆmes
qui the´oriquement sont un pre´alable ne´cessaire a` leur existence. Malgre´ quelques
tentatives, l’observation des panaches dans l’ocean est tre`s en retrait par rapport
aux observations en laboratoire et aux re´sultats des mode`les. L’indice le plus clair
de leur existence repose sur la mesure de vitesses verticales transitoires de forte in-
tensite´ (de 5 a` 10 cm·s−1) corre´le´es a` des flux de flottabilite´ importants a` l’interface
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air-mer (jusqu’a` 1 kW ·m−2) comme cela a e´te´ observe´ en mer Me´diterrane´e (Voorhis
et Webb, 1970 ; Schott et Leaman, 1991), en mer du Labrador (Gascard et Clarke,
1983) et en mer du Groenland (Schott et al., 1993 ; Lherminier et Gascard, 1998).
Les panaches n’induisent pas un transport vertical net du fluide contrairement aux
de´placements verticaux engendre´s par instabilite´ barocline (Send et Marshall, 1995).
Leur roˆle principal est de contribuer a` activer de fac¸on tre`s significative le me´lange
vertical. De plus, certains auteurs e´voquent le roˆle des panaches dans une cascade in-
verse d’e´nergie qui se traduirait par la formation de structures de me´so-e´chelle (coˆne,
tourbillon et chemine´e) a` partir d’agre´gat de panaches (Marshall et Schott, 1998).
A l’inverse, l’instabilite´ barocline ge´ne`rerait de petites structures de me´so-e´chelle a`
partir de structures de plus grande e´chelle (cascade directe), devenues instables a` la
suite de leur homoge´ne´isation et leur densification par la convection (Gascard, 1978).
Dans le cas ou` un re´gime quasi-stationnaire peut eˆtre atteint, il correspondrait a` un
e´quilibre entre les pertes de flottabilite´ re´sultant des e´changes air-mer et les gains de
flottabilite´ engendre´s par instabilite´ barocline au sein du fluide (voir Visbeck et al.,
1996), et de´terminerait une profondeur limite atteinte par la convection profonde.
Comme nous l’avons indique´, ceci fait actuellement l’objet de nombreuses e´tudes.
Dans cette the`se et sur la base d’observations re´centes re´alise´es en mer du Groen-
land en 1993-1994 dans le cadre du projet europe´en ESOP (European Subpolar
Ocean Program), nous re´examinons certains aspects fondamentaux de la convection
profonde oce´anique. ESOP est un projet mene´ sur 3 ans (1993-1995), ayant pour
objectif la compre´hension des interactions air-glace-oce´an en Mer du Groenland,
en particulier lors des processus de convection profonde. Nos re´sultats sont princi-
palement axe´s sur les mesures de flotteurs quasi lagrangiens ayant de´rive´ au cours
du printemps 1993 et de l’hiver et printemps 1994, mais ils utilisent e´galement des
sorties du mode`le de pre´vision me´te´orologique du Centre Europe´en, ainsi que des
mesures hydrologiques et satellitales. Ces observations se situent dans un contexte
particulier de convection profonde limite´e a` moins de 1 km de profondeur (soit le
quart de la profondeur totale du bassin). A la lumie`re d’e´tudes re´centes sur la va-
riabilite´ de´cennale a` l’e´chelle de l’Atlantique Nord, cette situation peut eˆtre associe´e
a` la tendance positive de l’indice NAO (Oscillation Nord Atlantique) pendant les
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anne´es 90. Cet indice est calcule´ a` partir des anomalies de pression au niveau de la
mer du dipoˆle forme´ par les basses pressions d’Islande et les hautes pressions des
Ac¸ores (Hurrell, 1995). Durant ces 30 dernie`res anne´es (pour lesquelles il existe des
donne´es plus nombreuses sur les eaux profondes des mers subpolaires), l’intensite´ de
la convection profonde dans les sites du Labrador et du Groenland a pu eˆtre corre´le´e
avec la NAO, en accord avec les anomalies de flux de chaleurs (i.e. la localisation
des fortes tempeˆtes) induites par les anomalies de pression (Dickson et al., 1996).
Dans ces conditions de convection « semi-profonde », nous pre´sentons en de´tail,
dans un premier chapitre, la situation ge´ne´rale rencontre´e en mer du Groenland en
1993-1994 (saison hiver-printemps) aux plans me´te´orologique, glaciologique et hy-
drologique. Dans un second chapitre, nous mettons en e´vidence les structures de
me´so-e´chelle pre´sentes dans le bassin sur la base de donne´es quasi-lagrangiennes
de 7 flotteurs isobares de´rivant entre 250 et 850 m de profondeur. Ces donne´es,
comple´te´es par des observations hydrologiques in situ et des observations satelli-
tales, nous permettent e´galement d’e´valuer l’importance de l’advection d’eau Atlan-
tique modifie´e dans le Gyre du Groenland et son interaction avec la me´so-e´chelle.
Dans un troisie`me chapitre nous analysons de fac¸on tre`s de´taille´e les mesures de
vitesses verticales re´alise´es par les flotteurs le long de leur trajectoire. Nous e´tudions
en particulier la transition entre le re´gime de pre´conditionnement domine´ par la
signature des ondes d’inertie-gravite´, et le re´gime convectif domine´ par la pre´sence
de panaches. Une interpre´tation originale de ces observations est pre´sente´e graˆce a`
une simulation nume´rique de tre`s haute re´solution effectue´e a` partir d’un mode`le
non hydrostatique de type LES (Large Eddy Simulation). Enfin, dans un dernier
chapitre, nous proce´dons a` un examen de nos observations a` la lumie`re des lois
d’e´chelle issues d’expe´riences de laboratoire et de mode`les nume´riques traitant de la
convection profonde ; nous y analysons e´galement la pertinence des hypothe`ses de
cascades directe et inverse en pre´sence des structures a` me´so-e´chelle pre´-existantes
dans le gyre et compte tenu de l’approfondissement relativement faible de la couche
me´lange´e pendant l’hiver 1994.
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Chapitre 1
La Mer du Groenland : situation
ge´ne´rale en hiver-printemps 1994
Le Bassin du Groenland (fig. 1.1), profond de 3700 m, est limite´ par le plateau
continental du Groenland (a` l’ouest), l’ˆıle de Jan Mayen et la dorsale de Mohns
(au sud), et la fracture du Groenland (au nord-est). Les bassins limitrophes sont la
Mer d’Islande, le Bassin Boreas et le Bassin de Lofoten (qui appartient a` la Mer
de Norve`ge). L’ensemble forme´ par la Mer du Groenland (qui inclut le Bassin du
Groenland et le Bassin Boreas), la Mer d’Islande et la Mer de Norve`ge est usuelle-
ment de´nomme´ « Mers GIN ». Avec la Mer de Barents (a` l’est du Spitsberg), elles
forment les Mers Nordiques.
Du point de vue de la circulation oce´anique, le Bassin du Groenland est ca-
racte´rise´ par un gyre cyclonique a` grande e´chelle, de´nomme´ par la suite Gyre du
Groenland. Il est compose´ d’une part de 2 courants principaux : le Courant Est-
Groenland a` l’ouest et le Courant Ouest-Spitsberg a` l’est, et d’autre part de courants
de recirculation : le Courant de Jan Mayen au sud, et le Courant de Retour Atlan-
tique (RAC1) au nord (lui-meˆme compose´ de boucles de recirculation du Courant
Ouest-Spitsberg dont nous reparlerons plus loin).
1Les abre´viations, qui se re´fe`rent aux noms anglais, sont de´taille´es en fin de document p. 157.
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Fig. 1.1: Mer du Groenland : la topographie marine est indique´e en couleur et les
terres sont grise´es. Les limites topographiques du bassin sont nomme´es en italique.
Les courants principaux sont indique´s par des fle`ches avec leur nom en gras. Les
trajectoires des 7 flotteurs sont repre´sente´es, du 25 fe´vrier au 1er juin 1994. RAC
de´signe les branches du Courant de Retour Atlantique, et GFZ la Zone de Fracture
Groenland.
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1.1 Analyse des donne´es de surface
1.1.1 Donne´es me´te´orologiques et donne´es de glace
Les cartes satellitales journalie`res de concentration de glace ont e´te´ de´duites des
tempe´ratures de brillance fournies par le Special Sensor Microwave/Imager (SSM/I),
avec une re´solution de 30 a` 40 km. Elles ont e´te´ fournies par L. Toudal Pedersen2. Les
cartes journalie`res seront parfois utilise´es en extrayant uniquement la zone couverte
par la glace a` des concentrations comprises entre 10 et 90% et nomme´e Zone Mar-
ginale de Glace (MIZ). Des cartes binaires de la couverture de glace ont e´galement
e´te´ re´alise´es en choisissant un seuil de concentration de 30%, et le nombre de jours
de pre´sence de glace en chaque point a e´te´ de´duit par inte´gration dans le temps.
Le re´sultat sur les mois de fe´vrier et mars cumule´s est montre´ pour 1993 et 1994
fig. 1.2.
Le forc¸age du vent en surface, les tempe´ratures de l’air et de l’eau, ainsi que les
flux de chaleur ont e´te´ obtenus par le European Center for Medium-Range Wea-
ther Forecast (ECMWF) avec une re´solution de 2◦×2◦, interpole´e a` 0.5◦×0.5◦ par
le Danish Meteorological Institute, de de´but janvier a` fin mai 93 et 94. Compare´e
aux donne´es du SSM/I, l’extension de la glace dans le mode`le ECMWF est souvent
impre´cise, surtout a` cause de la faible re´solution spatiale initiale. Quelques zones ap-
paraissent ainsi comme souvent couvertes de glace si l’on se re´fe`re aux tempe´ratures
de surface de la mer du mode`le ECMWF, alors qu’elles sont toujours exemptes de
glace d’apre`s les donne´es SSM/I. Ce manque de re´solution atte´nue les pertes de
chaleur par l’isolation artificielle due a` la couche de glace, comme c’est le cas par
exemple autour de 75◦N et 5◦W en 1993 (fig. 1.2a), ainsi qu’autour de 76◦N 3◦W en
1994 (fig. 1.2b). Ainsi, les flux ECMWF des zones marginales pre´sentant quelques
artefacts de couverture de glace dans le mode`le ECMWF seront remplace´s par les
flux de la re´gion non biaise´e la plus proche, c’est-a`-dire 75◦N 5◦W en 1994. Cette
re´gion est caracte´ristique de la zone d’observation (fig. 1.1), et les se´ries temporelles
me´te´orologiques correspondantes sont illustre´es par la figure 1.3. Conforme´ment a`
2On peut les trouver en temps re´el ou archive´es sur le site web du Danish Center for Remote
Sensing aux adresses http ://www.dcrs.dtu.dk/DCRS/latest-ice.html et
http ://www.dcrs.dtu.dk/sea-ice/noaa/.directory.html
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Fig. 1.2: Flux moyens de chaleur turbulente de surface vers l’atmosphe`re (traits
gras, en W ·m−2). Les zones grise´es correspondent a` la couverture de glace inte´gre´e
dans le temps (le seuil de pre´sence de glace est fixe´ arbitrairement a` une concentra-
tion de glace de 30% sur les cartes SSM/I). a) Fe´vrier et mars 1993. b) Fe´vrier
et mars 1994. Remarquer en 1994 les faibles flux moyens de chaleurs (environ
100 W ·m−2 de moins qu’en 1993), et l’absence de toute structure de type Is Od-
den contrairement a` 1993.
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la direction des vents les plus forts et les plus froids portant au S-SW (fig. 1.3a)
et en corrigeant les excroissances de glace dues a` la maille du mode`le, la re´gion de
flux de chaleur maximum doit eˆtre vue, pour les deux hivers, comme un long couloir
paralle`le au front polaire a` l’est du Groenland, avec d’importantes pertes de chaleur
localise´es dans les zones traditionnelles de la Nordbukta et du De´troit de Fram.
Comme toujours dans cette re´gion en hiver, le flux de chaleur sensible est de loin
majoritaire, de sorte que les flux radiatifs (fig. 1.3c) sont ne´gligeables devant les flux
de chaleur turbulents (fig. 1.3d) jusqu’a` fin avril 94. Une importante tempeˆte s’est
produite mi-mars 94, engendrant des pertes de chaleur turbulentes totales de plus
de 800 W ·m−2.
La caracte´ristique la plus frappante des hivers et des printemps de 1993 et 1994 a
e´te´ le volume re´duit de la glace de mer pre´sente dans le bassin du Groenland, compare´
a` la moyenne des 15 dernie`res anne´es (Toudal et al., ESOP scientific report). Ceci
e´tait particulie`rement vrai en 1994, puisqu’exceptionnellement, l’Is Odden ne s’est
pas du tout forme´. En comparant les flux des figures 1.2a et 1.2b, on remarque que
les pertes de chaleur turbulentes oce´aniques, moyenne´es sur fe´vrier et mars, e´taient
infe´rieurs de 100 W ·m−2 en 1994 par rapport a` 1993, expliquant ainsi en partie les
diffe´rences d’extension de la glace entre les deux hivers.
L’absence de formation de glace en 1994 dans le bassin est d’une importance
cruciale dans l’e´tude qui va suivre sur la convection. En effet, nombre de sce´narios
incluent les rejets de saumures (« brines » en anglais) associe´s a` la formation de la
glace dans le bassin (Rudels, 1990) et a` l’export de cette glace (Visbeck et al., 1995).
Ces 2 phe´nome`nes, qui ont pour effet d’augmenter la salinite´, donc de diminuer la
flottabilite´ des couches de surface, sont absents en 1994.
1.1.2 Tempe´rature de surface et fronts hydrologiques
Du point de vue hydrologique, le Gyre du Groenland appartient au « domaine
arctique » qui est compris entre deux fronts hydrologiques que nous allons loca-
liser par les mesures de tempe´rature de surface (SST). Celles-ci ont e´te´ extraites
de l’Advanced Very-High Resolution Radiometer (AVHRR) Ocean Pathfinder, en
13
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Fig. 1.3: Mesures temporelles ECMWF de 1994 a` 75◦N 5◦W. a) vent. b)
Tempe´ratures de l’air et de la surface de la mer. c) Comparaison des flux radia-
tifs moyenne´s sur 6 heures au flux de chaleur total. d) Comparaison des flux de
chaleur turbulents moyenne´s sur 6 heures au flux de chaleur total. On remarquera
la pre´dominance des flux de chaleur turbulents, et l’e´ve´nement majeur de forc¸age
mi mars (jours juliens 74 a` 82) associe´, comme on le montrera par la suite, a` une
phase de me´lange convectif.
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choisissant le jeu de donne´es dit « best SST »3, avec une re´solution de 9 km. Les
donne´es de surface pre´leve´es par le Valdivia4 en fe´vrier et mars 1994 permettent de
ve´rifier la calibration des SST de l’AVHRR (fig. 1.4). Une image SST composite est
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Fig. 1.4: SST moyenne de fe´vrier 1994 donne´e par une image composite AVHRR.
Les zones non colore´es sont sans donne´es. La re´gion grise´e est celle ou` la zone
marginale de glace (MIZ) a e´te´ pre´sente au moins 15 jours en fe´vrier (donne´es
SSM/I). Les 34 premie`res stations du Valdivia sont indique´es, et celles ayant e´te´
faites en fe´vrier 1994 (de 1 a` 28) sont colore´es en fonction de la tempe´rature de
surface releve´e par le bateau. On peut remarquer la bonne concordance des 2 mesures
inde´pendantes.
La Zone Frontale Arctique a` l’est du bassin marque la limite entre les eaux dites
arctiques du bassin et les eaux d’origine atlantique sensiblement plus chaudes et plus
sale´es transporte´es vers le nord par le Courant Atlantique Norve´gien puis le Courant
3Site web http ://podaac.jpl.nasa.gov/sst
4Les donne´es hydrologiques proviennent de l’Institute fu¨r Meereskunde de Hambourg. Elles
ont e´te´ transmises dans le cadre du European Subpolar Ocean Program (ESOP1). Celles du PO-
LARSTERN (Avril 1993) ont e´te´ fournies par J. Meincke, et celles du VALDIVIA (Juin 1993 et
Fe´vrier-Mars 1994), par D. Quadfasel.
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Ouest-Spitsberg (van Aken et al., 1995). En surface, le fort gradient de tempe´rature
caracte´risant ce front est visible vers 5◦E sur les images AVHRR. L’image composite
mensuelle de fe´vrier 1994 (fig. 1.4) illustre la position moyenne de ce front durant
ce mois. Les zones sans donne´es AVHRR (blanches sur les figures) indiquent soit
des nuages soit de la glace. Les images de glace SSM/I permettent de de´partager
ces 2 possibilite´s et d’exclure la pre´sence de glace en 1994 au centre du bassin. La
couverture nuageuse permanente observe´e au-dessus du front entre 72◦N et 75◦N est
pre´sente presque toute l’anne´e. Elle est suffisamment e´troite en fe´vrier 1994 pour
laisser deviner la Zone Frontale Arctique.
Le Front Polaire Est-Groenland a` l’ouest du bassin marque la limite entre les
eaux polaires (PW, marque´es par la fonte de la banquise, donc tre`s froides et tre`s
peu sale´es) en provenance de l’Oce´an Arctique par le De´troit de Fram, et les eaux
arctiques du bassin, moins froides et plus sale´es. La plupart du temps en hiver, ce
front est confondu avec le bord de la banquise. Sur la figure 1.4, la re´gion toujours
occupe´e par la glace coˆte´ Groenland en fe´vrier est plutoˆt bien repre´sente´e par la
re´gion blanche, comme l’indique la bonne concordance des bords ouest de la zone
marginale de glace et de la zone couverte par les donne´es. La re´gion occasionnel-
lement occupe´e par la glace garde des tempe´ratures proches de la tempe´rature de
conge´lation en l’absence de glace, en accord avec les caracte´ristiques de la PW, et
permet de bien localiser le Front Polaire sur cette carte des tempe´ratures de surface.
1.2 Pre´sentation des masses d’eau
1.2.1 Caracte´risation de l’Eau Atlantique Modifie´e (MAW)
Entre le Front Polaire Est-Groenland et le Gyre du Groenland central, on re-
marque fig. 1.4 une eau de signature relativement chaude (entre −0.5 et 1◦C). Pour
mieux la caracte´riser, la fig. 1.5 montre les diagrammes θ-S des stations5 hydrolo-
giques 11 et 15 effectue´es les 17 et 19 fe´vrier 1994 et localise´es dans (ou pre`s de) la
veine d’eau mentionne´e ici (fig. 1.4).
5Les nume´ros de stations correspondent a` ceux des rapports de campagne. En 1994, une station
xx correspond au fichier dv1410xx.8 du Valdivia.
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Fig. 1.5: Diagramme θ-S des stations 11 (75◦41’N, 4◦05’W) et 15 (75◦N 9◦40W)
de 1994, repre´sentatives de l’advection de MAW (T ≥ −0.5 ◦C et S ≥ 34.87 psu)
par le nord-ouest du gyre.
La station 15, la plus a` l’ouest, n’est qu’a` 30 km du bord de glace d’apre`s l’image
SSM/I obtenue le meˆme jour (18/02/94). L’influence du Front Polaire Est-Groenland
est sensible dans les 40 premiers me`tres, bien que la salinite´ en surface (34.77 psu)
soit encore trop e´leve´e pour parler de PW. Sur la meˆme station 15 (fig. 1.5), on peut
observer a` 50 m sous la surface une couche d’eau relativement chaude et sale´e (0◦C,
et 34.88 psu). La station 11 a une tempe´rature et une salinite´ de surface assez e´leve´es
qui repre´sentent assez bien la signature chaude observe´e le long du Front Polaire Est-
Groenland en surface. Son diagramme θ-S montre un « feuilletage » bien de´veloppe´
aux niveaux interme´diaires, a` des densite´s relativement e´leve´es (28.0 < σθ < 28.05),
et re´sultant d’importants mouvements d’advection dans cette re´gion.
Ces stations sont donc caracte´rise´es en surface ou en sub-surface par une masse
d’eau de tempe´rature comparable a` celle des mesures AVHRR, comprise entre −0.5
et 1◦C, et de salinite´ comprise entre 34.87 et 34.91 psu. Il s’agit clairement d’une
eau d’origine atlantique, en provenance du Courant Ouest-Spitsberg, qui a e´te´ mo-
difie´e (refroidie et de´sale´e) au cours de son trajet jusqu’au bord ouest du Gyre du
Groenland. C’est pourquoi nous l’appelons « Eau Atlantique Modifie´e » (MAW).
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Cependant, compte tenu de l’abondante litte´rature touchant a` ce sujet, nous devons
justifier cette appelation en regard des nombreuses masses d’eau identifie´es dans la
re´gion, et ceci est d’autant plus difficile que nous ignorons a` quelle(s) latitude(s)
cette eau a bifurque´ vers le sud. Deux possibilite´s peuvent eˆtre raisonnablement
envisage´es que nous exposons maintenant.
Une e´tude pre´cise des images SST montre que toutes les ramifications du RAC
en provenance du Courant Ouest-Spitsberg se situent au nord de la zone de fracture
du Groenland (fig. 1.4), de´signant le Bassin Boreas de signature SST chaude comme
une re´gion de recirculation et de transformation, en communication e´troite avec le
bassin du Groenland. Une e´tude volume´trique de Swift et al. (1995) a mis en e´vidence
l’augmentation en volume d’une masse d’eau similaire a` celle qui nous interesse ici
durant l’hiver dans le bassin Boreas. Les re´sultats du mode`le inverse de Schlichtholz
et Houssais (soumis en 1998) indiquent que cette masse d’eau (nomme´e Atlantic
Water Fresh dans leur e´tude) est pre´sente en e´te´ sur pre`s de 100 m d’e´paisseur
sur l’ensemble du Bassin Boreas. C’est pourquoi la transformation de l’eau atlan-
tique dans le bassin Boreas par une convection interme´diaire (Johannessen et Lygre,
communication personnelle) peut eˆtre invoque´e comme une source possible de l’eau
relativement chaude et sale´e observe´e a` l’ouest du bassin du Groenland.
Nous ne pouvons cependant pas exclure des recirculations le long de structures
topographiques situe´es plus au nord, jusqu’au De´troit de Fram (comme le montre
le flotteur isobare AR57 lors de son parcours d’un an en 88-89 a` travers les bassins
Boreas, du Groenland et du Lofoten ; Gascard et al., 1995), voire plus au nord dans
l’Oce´an Arctique. Les eaux atlantiques ayant recircule´ dans l’Arctique se retrouvent
principalement advecte´es sous les eaux polaires du Courant Est-Groenland. Ce maxi-
mum θ-S sur les profils hydrologiques le long du plateau continental du Groenland
ne prend pas moins de 3 noms selon les auteurs (Atlantic Intermediate Water se-
lon Wadhams et al., 1979 et Paquette et al., 1985, Modified Atlantic Water selon
Schlichtholz et Houssais, 1998, et return Atlantic Water selon Mauritzen, 1996).
Les coupes hydrologiques de Paquette et al. (1985) montrent que cette masse d’eau
peut se retrouver en surface le long du bord de glace a` la suite d’un phe´nome`ne
d’upwelling (en accord avec D. Quadfasel, communication personnelle). La relative
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conservation de ses proprie´te´s θ-S le long du bord de glace nous a conduit a` pri-
vile´gier cette hypothe`se. En effet, le sce´nario selon lequel la source de cette masse
d’eau se trouverait essentiellement dans le Bassin Boreas impliquerait un refroidis-
sement de sa tempe´rature en surface au cours de sa progression vers le sud-ouest le
long du bord de glace, ce qui n’est pas observe´ (fig. 1.4).
Pour ces raisons, nous avons pre´fe´re´ appeler cette eau advecte´e « Eau Atlantique
Modifie´e » (MAW), caracte´rise´e par une tempe´rature comprise entre −0.5 et 1◦C, et
une salinite´ comprise entre 34.87 et 34.91 psu. Ces caracte´ristiques, de´finies de fac¸on
plus restrictive, sont cohe´rentes avec celles de´crites dans la bibliographie re´cente
concernant la re´gion sud du De´troit de Fram (Friedrich et al., 1995 ; Schlichtholz et
Houssais, 1998), a` part la limite infe´rieure de la tempe´rature place´e a` −0.5◦C (au
lieu de 0◦C) en raison des observations de 1994 et des latitudes plus me´ridionales
de cette e´tude.
1.2.2 Les eaux profondes (DW)
Les eaux profondes du Gyre du Groenland (visibles sur le diagramme θ-S fig. 1.6)
sont observe´es en dessous de σ0.5 = 30.444 (on extrapole ici la limite e´tablie par Frie-
drich et al., 1995, pour la re´gion au sud du De´troit de Fram). Elles sont constitue´es
de l’Eau Profonde de la Mer du Groenland (GSDW) en dessous de −1.1◦C, 34.9 psu,
et de l’eau profonde supe´rieure (uDW) allant jusqu’a` −0.8◦C, et avec des salinite´s
comprises entre 34.89 et 34.91 psu. Cette de´finition est incluse dans le domaine
de´crit par Carmack et Aagaard (1973) et Swift et Aagaard (1981), mais restreinte
par l’existence d’un maximum de tempe´rature profond a` environ −0.8◦C, 34.90 psu
qui repre´sente une couche d’eau comprise entre 1 et 1.5 km de profondeur.
1.2.3 Les eaux interme´diaires (AIW)
Le premier maximum de tempe´rature au-dessus des eaux profondes est froid
compare´ a` la de´finition de Swift pour l’Eau Arctique Interme´diaire infe´rieure (lAIW,
T > 0◦C, Swift et Aagaard, 1981), et apparaˆıt beaucoup plus profonde´ment que dans
les anne´es 70. Il re´sulte de la formation d’un minimum de tempe´rature et de salinite´
(assez net sur le diagramme θ-S) associe´ a` une convection profonde interme´diaire
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Fig. 1.6: Diagramme θ-S global du bassin en fe´vrier-mars 1994. 3 masses d’eau prin-
cipales se distinguent : l’Eau Atlantique Modifie´e (MAW, au dessus de −0.5◦C),
les Eaux Profondes (DW, en dessous de σ0.5 = 30.444) et les Eaux Arctiques In-
terme´diaires (AIW, entre les deux pre´ce´dentes). Plusieurs tendances sont remar-
quables dans la AIW : la AIW chaude et sale´e, que l’on rencontre a` un maximum
relatif de tempe´rature et de salinite´ (influence atlantique), la AIW froide et moins
sale´e, qui correspond elle a` un minimum relatif de tempe´rature et de salinite´ (in-
fluence polaire), et la AIW de la Mer du Groenland (a` l’inte´rieur de la boˆıte), qui se
situe majoritairement a` σ0 = 28.04 et forme´e localement par la convection profonde
interme´diaire des anne´es 1990.
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limite´e a` 1500 m (Bo¨nisch et al., 1997). L’absence de convection profonde atteignant
le fond, a de´bute´ vers 1982, comme le mentionne de´ja` Blindheim (1990), et rend
difficile la diffe´renciation entre AIW infe´rieure et supe´rieure. En effet, d’apre`s la
station 11 (fig. 1.5) et en appliquant la classification des masses d’eau de Swift et
Aagaard (1981), la lAIW apparaˆıtrait au dessus de la uAIW. Donc, de meˆme que
Blindheim (1990), nous choisissons de nommer Eau Arctique Interme´diaire (AIW)
toute la masse d’eau pre´sente dans le Gyre du Groenland au dessus du maximum
θ-S profond (σ0.5 < 30.444) et en dessous de T = −0.5
◦C, sans aucune distinction
entre AIW infe´rieure et supe´rieure. Ceci est en accord avec la de´finition premie`re
qui spe´cifie que l’AIW a e´te´ forme´e ou transforme´e dans le domaine arctique. Par la
suite, on distinguera quelques nuances dans cette AIW, sachant cependant que ces
nuances sont propres a` l’anne´e e´tudie´e.
L’he´te´roge´ne´ite´ des couches supe´rieures (fig. 1.8) nous conduit a` diviser le Gyre
du Groenland en deux domaines, conforme´ment a` l’analyse de Bude´us et al. (1993)
durant l’e´te´ 90. Ces deux re´gions sont illustre´es sur le diagramme θ-S fig. 1.7 au
de´but de 1993 et de 1994.
La partie orientale du Gyre du Groenland s’e´tend de 4◦W a` 4◦E, limite´e a` l’est
par la partie ouest de la Zone Frontale Arctique (de´tectable par une augmentation de
tempe´rature et de salinite´ aux profondeurs interme´diaires). Sa surface est constitue´e
d’une couche d’eau appele´e Eau Arctique Interme´diaire peu sale´e et froide (cfAIW)
avec une tempe´rature comprise entre −1.4 et −1.1◦C, une salinite´ allant de 34.8
et 34.85 psu, et une profondeur de 200 a` 400 m. Dans cette couche, la salinite´
tend a` de´croˆıtre en allant vers l’est, ce qui peut eˆtre interpre´te´ comme l’influence
du courant polaire Jan Mayen apportant de l’eau peu sale´e depuis le Courant Est-
Groenland vers le secteur sud-est du Gyre du Groenland (Bourke et al., 1992). Cette
influence semblait plus forte en 1993 (Brandon and Waddhams, ESOP Scientific
Report, 1996) qu’en 1994, et est connue comme une source importante d’eau peu
sale´e dans le gyre (Aagaard et Carmack, 1989). La tempe´rature de surface la plus
basse releve´e dans cette zone en 1994 est de −1.42◦C, soit bien au dessus de la
tempe´rature de conge´lation a` 34.8 psu (−1.91◦C) et cohe´rente avec l’absence de glace
de mer dans cette partie du bassin en 1994. L’e´paisse couche de surface recouvre en
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a− WEST GREENLAND BASIN
Pressure from 50 to 800 dbar every 50 dbar
































































b− EAST GREENLAND BASIN
Pressure from 50 to 800 dbar every 50 dbar


































































Fig. 1.7: Diagramme θ-S des stations de 1993 et 1994 illustrant les 2 domaines du
gyre ; a) a` l’ouest de 4◦W, ou` l’influence de la MAW est sensible, parfois au dessus
de re´manences de l’AIW du Groenland (dont les caracte´ristiques sont rapele´es dans
le cadre). b) A l’est de 4◦W, ou` la pre´sence de la cfAIW met en e´vidence l’influence
polaire. La station 64, en avril 1993, montre un exemple de le´ge`re salinisation avec
formation de saumure. La wsAIW est encore visible en fe´vrier 1994 (station 34).
plusieurs endroits en fe´vrier une masse d’eau plus chaude et le´ge`rement plus sale´e,
appele´e ici Eau Arctique Interme´diaire chaude et sale´e (wsAIW, environ 100 me`tres
d’e´paisseur, avec une tempe´rature comprise entre −0.85 et −0.5◦C, et une salinite´
vers 34.88 psu), qui forme des maxima de tempe´rature et de salinite´ peu profonds
dans les diagrammes θ-S. Une telle masse d’eau n’existe pas en permanence dans le
Gyre du Groenland central en hiver, et sa salinite´ re´ve`le l’influence d’une advection
atlantique. Il est difficile de savoir si cette advection provient directement du front
arctique, ou si elle est lie´e a` une recirculation sous le Courant de Jan Mayen. La
wsAIW disparait presque totalement en mars 94 (fig. 1.8), e´tant alors incorpore´e a` la
couche de me´lange. Le me´lange convectif de 1993 et 1994 dans le Gyre du Groenland
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Du 16 fév. au 6 mars 1994 − 75°N
a− TEMPERATURE POTENTIELLE  θ (°C) 
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Fig. 1.8: Sections hydrologiques verticales a` 75◦N (Valdivia) du 16 fe´vrier au 6 mars
1994 (a,b,c) et du 23 mars au 24 mars 1994 (d,e,f). a,d) Tempe´rature potentielle
(◦C) ; b,e) Salinite´ (psu) ; c,f) Densite´ potentielle.
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produit une AIW de caracte´ristiques interme´diaires entre la wsAIW et la cfAIW et
que nous nommerons AIW du Groenland (GAIW, fig. 1.6) car elle est typique du
gyre.
La partie occidentale du Gyre du Groenland est marque´e en surface par l’advec-
tion de MAW dans le secteur nord-ouest (fig. 1.7a). Elle est aussi caracte´rise´e par de
nombreux tourbillons a` meso-e´chelle (Bude´us et al., 1993). L’un d’eux est de´tecte´ a`
75◦N 6◦W (stations 22, fig. 1.8c et 88, fig. 1.8f), et sera e´tudie´ en de´tail sous le nom
de « tourbillon A » dans le chapitre consacre´ a` la me´so-e´chelle. Les masses d’eau en
pre´sence sont majoritairement des Eaux Arctiques Interme´diaires du type wsAIW
et GAIW.
1.2.4 Tableau synthe´tique des masses d’eau
Par comparaison avec des de´nominations utilise´es il y a 20 ans (Swift et Aagaard,
1981), nous avons pu constater une certaine variabilite´ des caracte´ristiques θ-S des
masses d’eau a` l’e´chelle pluri-de´ce´nale. C’est pourquoi les valeurs indique´es tableau
1.1 sont tre`s probablement spe´cifiques aux anne´es 90.
PW −1.9 < T < −1◦C S < 34.7 psu
MAW −0.5 < T < +1◦C 34.87 < S < 34.91 psu
cfAIW −1.9 < T < −1◦C 34.7 < S < 34.85 psu
AIW wsAIW −0.9 < T < −0.5◦C 34.85 < S < 34.89 psu
GAIW −1.3 < T < −0.9◦C 34.835 < S < 34.865 psu
uDW −1.1 < T < −0.7◦C 34.89 < S < 34.91 psu
DW
GSDW −1.3 < T < −1.1◦C 34.89 < S < 34.9 psu
Tab. 1.1: Re´capitulation des caracte´ristiques des masses d’eau identifie´es en 1994
1.3 Analyse temporelle et spatiale de la stratifi-
cation
Les diffe´rentes e´tudes unidimensionnelles mene´es sur l’approfondissement de la
couche de me´lange montrent que les processus de me´lange implique´s dans la convec-
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tion profonde sont tre`s sensibles aux variations verticales de la densite´ potentielle
et aux flux de flottabilite´ en surface (induits par le forc¸age atmosphe´rique). Lors
des pe´riodes de calme relatif en surface, la couche me´lange´e tend a` se restratifier
le´ge`rement et son approfondissement, a` l’occasion de nouvelles pertes de flottabilite´
en surface, succe`de a` une phase de re´-homoge´ne´isation du profil vertical qui prend
plus ou moins de temps et d’e´nergie selon la date du dernier forc¸age et l’e´paisseur
de la couche me´lange´e. Lorsque celle-ci est peu profonde (jusqu’a` 200 m environ, en
automne et de´but d’hiver), la re´-homoge´ne´isation est relativement rapide, et l’ap-
profondissement de la couche me´lange´e peut eˆtre estime´e a` partir du flux de chaleur
moyen en surface. Cette e´tape constitue la premie`re phase du pre´conditionnement
du bassin. Quand la couche me´lange´e devient relativement profonde (phase finale
du pre´conditionnement, vers fe´vrier), son approfondissement devient alors plus sen-
sible a` l’intensite´ du forc¸age engengre´ par des tempeˆtes occasionnelles qu’aux flux
moyens. C’est pourquoi, a` cette e´poque de l’anne´e, l’analyse de l’e´tat de stratifica-
tion du bassin juste avant un forc¸age majeur est tre`s importante pour comprendre
les conse´quences de ce forc¸age.
1.3.1 Evolution temporelle de la stratification
Les profils hydrologiques collecte´s au centre du gyre (autour de 75◦N) par le
Valdivia en mai 1993 et en fe´vrier et mars 1994 ont e´te´ regroupe´s en fonction de
leur date relativement aux e´ve´nements convectifs. Comme nous le verrons plus en
de´tail au chapitre 3, ces e´ve´nements sont particulie`rement bien mis en e´vidence par
les mesures de vitesses verticales, et ils sont observe´s en 1994 a` l’occasion du forc¸age
majeur de mi-mars. On distingue quatre pe´riodes : le pre´conditionnement tardif (12
profils fin fe´vrier et de´but mars 1994), la convection (14 profils mi mars 1994), la
post-convection (6 stations fin mars 1994) et la restratification (10 stations fin mai
1993), illustre´es fig. 1.9 par les profils de densite´ potentielle. On retrouve les 3 phases
de la convection de´ja` de´finies par le groupe MEDOC (1970) : « preconditioning »,
« mixing » et « spreading », comple´te´es par la pe´riode imme´diatement apre`s la
convection constitue´e des 2 jours qui suivent la plus forte tempeˆte de mars 1994.
La nature des mesures que nous avons effectue´es (se´ries temporelles de vitesses
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a−  FIN FEVRIER 1994
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d−  FIN MAI 1993
Fig. 1.9: Illustration de 4 e´poques de la convection profonde. Profils de densite´ po-
tentielle ρθ et de pe´riode de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ Tbv (a) avant la convection, jours juliens
47 a` 54 en 1994 ; (b) pendant la convection, jours juliens 73 a` 82 en 1994 ; (c) juste
apre`s la convection, jours juliens 83 et 84 en 1994 ; (d) un mois apre`s la convection,
jours juliens 141 a` 148 en 1993. Tous les profils de Tbv sont lisse´s par moyenne
glissante sur 55 m, apre`s e´creˆtage des pe´riodes supe´rieures a` 12 heures.
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verticales) nous a conduit a` pre´fe´rer l’analyse de la stratification par le calcul de la














ou` N est la fre´quence de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨. Les pe´riodes Tbv supe´rieures a` 12 heures
correspondent a` un gradient de densite´ critique en dec¸a duquel les forces de rappel
de flottabilite´ lie´es a` la stratification deviennent tre`s faibles et le fluide peut eˆtre
conside´re´ comme homoge`ne en bonne approximation. C’est une des raisons pour
lesquelles les pe´riodes supe´rieures a` 12h sont e´creˆte´es avant lissage sur les profils
verticaux de Tbv. Nous verrons d’autres arguments concernant ce choix de la pe´riode
critique dans l’analyse des ondes inertio-gravitationnelles.
La profondeur atteinte par la couche de me´lange apre`s la convection en 1994 va-
rie entre 400 et 800 m. Mi mars (fig. 1.9b), la profondeur de la couche de me´lange est
remarquablement uniforme, car les stations sont regroupe´es dans un carre´ de 20 km
de coˆte´ autour de 75◦N 2◦W30’. Cette homoge´ne´ite´ horizontale n’est pas observe´e a`
l’e´chelle de 150 km, comme on le constate sur les figures 1.9a&c dont les stations sont
re´parties tous les 30 km le long de 75◦N. Cette remarque nous amenera plus tard a`
une analyse spatiale de la stratification. Apre`s la convection, les valeurs des densite´s
sont comparables mais la stratification est tre`s chaotique, comme le montrent les
fortes disparite´s des pe´riodes de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ qui soulignent la pre´dominance des
effets tridimensionnels pendant la phase d’e´talement et de restratification qui suit la
convection (Visbeck et al., 1995, Morawitz et al., 1996). Deux mois apre`s la convec-
tion, le bassin a une stratification et une densite´ un peu plus uniformes (fig. 1.9d),
de´ja` tre`s semblables sous 400 m a` celles de la phase de pre´conditionnement de l’hiver
suivant (fig. 1.9a).
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1.3.2 Analyse uni-dimensionnelle de l’approfondissement de
la couche de me´lange
1.3.2.1 Bilans thermique et halin
Nous avons observe´, sur les donne´es de 1994, que la pre´sence d’un maximum de
tempe´rature a` 300 m (wsAIW) ne stoppe pas ne´cessairement la convection, contrai-
rement aux conclusions de Morawitz et al. (1996) sur l’expe´rience de 1989. Trois
exemples sont visibles a` 2◦30W (fig. 1.10), ou` les profils de tempe´rature et de sali-
nite´ ont e´te´ mesure´s fin fe´vrier (stations 6,7 et 8) et fin mars (stations 64, 65 et 68).
Nous pouvons voir, sur ces profils, que la convection thermique seule a approfondi
la couche de me´lange jusqu’a` 600 m environ. Prenons l’exemple du couple de sta-






















STATIONS 6−7−8 (Febr.,16/17) and 64−65−68 (March,19/20)
74N00’ − 2W30’
74N30’ − 2W30’
Stations 6 and 64
Stations 7 and 65
75N00’ − 2W30’
Stations 8 and 68
Fig. 1.10: Profils hydrologiques de 6 stations localise´es par paires sur 2◦30W a` un
mois d’intervalle
tions 7/65 a` 74◦30N. Le calcul de l’e´nergie thermique perdue par la colonne d’eau
entre les jours juliens 47 et 78 repre´sente l’e´quivalent de 140 W ·m−2, soit 60% de
la perte de chaleur totale moyenne en surface pre´vue par le mode`le ECMWF. On
retrouve le meˆme e´cart entre les bilans de chaleur me´te´orologique et hydrologique
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pour la paire 8/68. Ceci peut eˆtre duˆ a` la fois a` une surestimation des flux ECMWF
et a` une advection de wsAIW. Les bilans de salinite´ sont neutres, mais le manque
de pre´cision sur les salinite´s et sur les caracte´ristiques de l’e´ventuelle advection ne
permet pas de trancher en faveur de la surestimation des flux. Dans le cas de la paire
6/64, le rapport des pertes de chaleur descend a` 30% et il paraˆıt alors clair que des
phe´nome`nes advectifs dominent. On peut cependant conserver un doute sur les flux
de surface pour les paires 7/65 et 8/68. L’utilisation d’un mode`le unidimensionnel
ne´cessite d’ajuster ces bilans de chaleur. A cette fin, les se´ries temporelles de flux
de chaleur utilise´es pour forcer le mode`le seront multiplie´es par un facteur 0.6.
1.3.2.2 Re´sultats d’un mode`le TKE 1D
Nous avons analyse´ le me´lange uni-dimensionnel conforme´ment a` un mode`le de
la couche de me´lange a` fermeture turbulente globale (« bulk turbulence-closure »)
de´veloppe´ par R. Stone a` la Naval Postgraduate School (Monterey, Californie) et
fonde´ sur le bilan d’e´nergie cine´tique turbulente (TKE). Par la formulation explicite
de la composante verticale de la TKE et de la redistribution de la pression, par
la prise en compte des non-line´arite´s de l’e´quation d’e´tat (effet thermobarique) et
l’inclusion de la composante horizontale de la rotation terrestre, ce mode`le est par-
ticulie`rement adapte´ a` l’e´tude du me´lange tre`s profond (Garwood, 1977 ; Garwood,
1991 ; Stone, 1997).
On constate fig. 1.11 que le mode`le unidimensionnel est capable de reproduire
l’enfoncement de la couche de me´lange a` 600 m tel qu’observe´ sur la station 65.
Dans le cas de la paire 8/68, on obtient e´galement de bons re´sultats, a` condition
d’augmenter l’entraˆınement a` la base de la couche de me´lange de 30%. Ce re´sultat,
un peu troublant, sugge`re que la dynamique unidimensionnelle est susceptible de
donner de bons re´sultats en un point, mais que son utilisation est de´licate car tre`s
sensible aux valeurs des parame`tres choisis (Arata, 1994). L’impossibilite´ de trouver
un jeu de parame`tres commun pour les 2 paires de profils indique qu’il y a peut-
eˆtre eu advection barotrope du profil initial conforme´ment a` la circulation a` grande
e´chelle, et influence des inhomoge´ne´ite´s horizontales de stratification (fig. 1.9a).
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b− TKE 1D at 74°30N 2°30W: θ
SHF=−143Wm−2
stat. 7 
1D mix  
stat. 65
34.8 34.85 34.9 34.95
Salinity (psu)
c− TKE 1D at 74°30N 2°30W: S
stat. 7 
1D mix  
stat. 65
Fig. 1.11: Etude de l’e´volution des proprie´te´s θ-S dans le gyre central a` 74◦N30
2◦30W. a) Diagramme θ-S dans le centre du Gyre du Groenland avant (station 7) et
apre`s (station 65) la convection profonde. b) Profils de tempe´rature potentielle aux
stations 7 et 65 (traits pointille´s et fins) et re´sultat d’un mode`le uni-dimensionnel
de la couche de me´lange initialise´ a` partir de la station 7 et force´ par ECMWF.
SHF de´signe la perte de chaleur entre les deux profils c) Profils de salinite´ cor-
respondants. La dynamique uni-dimensionnelle me´lange les proprie´te´s correctement
jusqu’a` 600 m.
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1.3.3 He´te´roge´ne´ite´s spatiales
Les sections pre´ce´dentes ont mis en e´vidence l’apport, mais aussi les limites,
de la dynamique unidimensionnelle dans les processus convectifs. Il semble alors
important de mieux connaˆıtre les contrastes horizontaux de stratification permet-
tant d’estimer le caracte`re 3D du proble`me. A partir de la section de fin fe´vrier, le
pre´conditionnement peut eˆtre estime´ spatialement en terme de pe´riode de Bru¨nt-
Va¨isa¨la¨ (fig. 1.12a).
a− Du 16 fév. au 6 mars 1994
W E
b− Du 23 au 24 mars 1994
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Fig. 1.12: Sections hydrologiques verticales de la pe´riode des ondes de stabilite´ a`
75◦N (a) du 16 fe´vrier au 6 mars 1994 et (b) du 23 mars au 24 mars 1994.
La de´stratification des 300 premiers me`tres est particulie`rement forte a` l’ouest
de 2◦W, i.e. dans les parties centrale et occidentale du Gyre du Groenland. Elle
sugge`re que cette re´gion est mieux pre´conditionne´e que la re´gion orientale du gyre
en fe´vrier 1994.
La meˆme estimation effectue´e fin mars 94 sur la meˆme section (fig. 1.12b),
succe´dant a` une importante tempeˆte, confirme que la convection profonde n’est
pas alle´e au dela` de 800 m de profondeur cette anne´e-la` (la profondeur maximale
n’e´tant atteinte qu’a` 6◦W a` notre connaissance).
1.3.4 Calcul du rayon interne de de´formation
Les e´chelles horizontales des he´te´roge´ne´ite´s de stratification (fig. 1.12) sont de
l’ordre de quelques dizaines de kilome`tres. Afin de de´terminer a` quel type d’e´chelle
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appartiennent ces structures, on peut comparer leur taille au rayon interne de
de´formation Rd du premier mode barocline, qui nous indique approximativement la
limite infe´rieure des me´so-e´chelles susceptible d’eˆtre en e´quilibre quasi-ge´ostrophique.
Rd est estime´ a` partir de l’analyse de la stratification du bassin. Celle-ci est sche´matise´e
mi-mars (fig. 1.9b) par une structure a` deux couches : une couche supe´rieure quasi-
homoge`ne de profondeur H1 = 600 m et ayant une densite´ ρ1 = 1028, 035 kg·m
−3,
et une couche infe´rieure d’e´paisseur H2 = 3000 m et de densite´ moyenne ρ2 =
1028, 07 kg·m−3. Le rayon du premier mode barocline (LeBlond et Mysak, 1978) est












= 3 km (1.3)
ou`
f = 2Ωsinϕ = 1.4·10−4 s−1 (1.4)
est le parame`tre de Coriolis, Ω la vitesse angulaire de rotation de la Terre et ϕ la
latitude. En dehors de la pe´riode de convection, les profils sont plus complexes, et
Rd a alors e´te´ calcule´ nume´riquement a` partir des profils des fre´quences de Bru¨nt-
Va¨isa¨la¨. Les valeurs de Rd trouve´es varient entre 3.5 et 4.2 km, et sont donc a` peine
diffe´rentes de l’approximation a` partir du profil ide´alise´. Cette distance est faible
devant la me´so-e´chelle montre´e par les sections hydrologiques. Cependant l’e´cart
entre les stations est trop important pour observer une telle e´chelle horizontale.
C’est pourquoi une analyse a` partir des trajectoires des flotteurs VCM va permettre
de mieux analyser ce point.
1.4 Synthe`se
Au cours des 15 dernie`res anne´es, il n’y a pas eu de production de GSDW par
convection dans la Mer du Groenland (Bo¨nisch et al., 1997), en accord avec un
affaiblissement des flux de chaleur en surface que l’on peut corre´ler aux anoma-
lies positives de l’Oscillation Nord Atlantique. Pendant cette pe´riode, l’e´ve´nement
convectif le plus profond (1500 m) a e´te´ observe´ en 1989 par le group GSP (Rudels
et al., 1989 ; Pawlowicz, 1995). En mars-avril 1993 et 1994, la convection profonde
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s’est limite´e respectivement a` 1000 m et 800 m (avec de fortes he´te´roge´ne´ite´s spa-
tiales), pour former l’Eau Arctique Interme´diaire de la Mer du Groenland (GAIW)
a` −1.1◦C ± 0.2 et 34.85 psu ± 0.015, d’apre`s les donne´es hydrologiques et celles
des flotteurs. Apre`s la convection de 1994, le centre du gyre du Groenland est alors
compose´ de 3 couches d’e´paisseur e´quivalente : l’Eau Profonde de la Mer du Groen-
land (GSDW) occupe les 1000 derniers me`tres ; l’Eau Profonde supe´rieure (uDW),
plus chaude et un peu plus sale´e, occupe les 1600 me`tres interme´diaires ; et l’AIW
du Groenland, renouvele´e, occupe environ les 1000 premiers me`tres. En e´te´ 1994,
Bude´us et al. (1998) retrouvent l’AIW du Groenland sous la forme d’un minimum in-
terme´diaire de tempe´rature (et de salinite´). L’AIW du Groenland est la masse d’eau
la moins profonde qui est observe´e partout dans le gyre. Sur les diagrammes θ-S, ses
caracte´ristiques se situent a` l’intersection de deux lignes, typiques des masses d’eau
orientales et occidentales advecte´es en surface dans le Gyre du Groenland (fig. 1.7).
Il faut noter que la GAIW, de´nomme´e IW par Mauritzen (1996), est conside´re´e par
cet auteur comme une des sources de l’Eau Profonde Nord-Atlantique (apre`s un
parcours par la Mer de Norve`ge et le seuil Faroe-Ecosse).
Le sud-est du bassin est principalement influence´ par le Courant de Jan Mayen,
qui apporte des eaux peu sale´es et froides dans le Gyre du Groenland (station
64 en 1993 et 34 en 1994), appele´es ici cfAIW (cold and fresh) : elle constitue
la branche infe´rieure du diagramme θ-S (faibles valeurs θ-S). La tempe´rature de
surface tend vers la tempe´rature de conge´lation, comme en 1993, conforme´ment aux
conditions de glace et de flux de surface. En 1994, l’absence de glace nous permet
d’e´tudier une convection purement thermique, dont l’analyse vient en comple´ment
des re´sultats de Roach et al. (1993) et Visbeck et al. (1995) sur l’apport de sel relatif
a` la convection haline. L’e´ve´nement de 1994 montre qu’une convection purement
thermique est susceptible d’e´roder la stratification du bassin, sans l’aide de saumures
libe´re´es par la glace lors de sa formation.
La limite nord-ouest du bassin est fortement influence´e par le Courant de Retour
Atlantique (RAC) qui apporte des eaux relativement chaudes et sale´es identifie´es
comme de l’Eau Atlantique Modifie´e (MAW) : la branche supe´rieure du diagramme
θ-S (fortes valeurs θ-S) montre un feuilletage prononce´ dans les 600 premiers me`tres
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pour des salinite´s comprises entre 34.87 et 34.91 psu et des tempe´ratures diminuant
de 0.5 a` −0.7◦C avec la profondeur et la latitude. Egalement pre´sente sur les donne´es
hydrologiques et AVHRR de 1993, cette recirculation, transportant de la MAW
(T ≥ −0.5◦C et 34.87 ≤ S ≤ 34.91 psu), semble particulie`rement intense en 1994,
comme le montre son inhabituelle extension a` l’ouest et au sud-ouest du Gyre du
Groenland (fig. 1.4). Une fois refroidie, on la retrouve dans le gyre sous la forme d’un
maximum relatif de tempe´rature et salinite´ que nous avons nomme´ wsAIW (warm
and salty).
L’origine de la MAW est assez mal connue. Elle pourrait provenir d’une recir-
culation dans le Bassin Boreas, dans le de´troit de Fram ou dans l’Arctique. Il est
possible que cette trace a` faible profondeur soit le re´sultat d’un upwelling le long
du bord de glace ramenant en surface des eaux initialement advecte´es vers le sud
sous les eaux polaires dans le Courant Est-Groenland. Une des caracte´ristiques les
plus remarquables de la MAW est sa salinite´ relativement homoge`ne une fois entre´e
dans le Gyre du Groenland, comme on le constate tre`s clairement fig. 1.7, et sa
densite´ tre`s voisine des eaux du centre du gyre. L’advection de MAW dans le Gyre
du Groenland serait-elle accentue´e en 1994 par un syste`me a` deux gyres, constitue´
de deux circulations cycloniques inde´pendantes dans les bassins Boreas et du Groen-
land (Meincke et al., 1992), et duˆ a` une contrainte relativement faible du vent ? Si
l’on de´finit cette contrainte par le carre´ du module de la vitesse du vent, on trouve
en effet des moyennes mensuelles en hiver infe´rieure a` 200 m2·s−2, valeurs qui cor-
respondent aux plus faibles contraintes hivernales depuis 1960 (Ha¨kkinen, 1995).
L’e´ventuel de´couplage entre les deux bassins est observe´ uniquement sur les cartes
de tempe´rature de surface (fig. 1.4). Malheureusement, en 1993 et 1994, nos jeux de
donne´es de subsurface sont trop peu denses pour pouvoir re´ellement de´crire l’advec-
tion a` grande e´chelle a` l’inte´rieur et surtout autour du Gyre du Groenland ainsi que
ses variations.
Dans le bassin, les diffe´rentes influences de la circulation a` grande e´chelle cre´ent
des contrastes relativement importants en tempe´rature et en salinite´ qui semblent
e´galement associe´s a` des contrastes de stratification. Aussi, avant d’en de´terminer
l’impact sur la convection, il nous faut mieux identifier ces he´te´roge´ne´ite´s.
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Chapitre 2
Caracte´risation de la me´so-e´chelle
Lors du premier chapitre, nous avons de´fini les masses d’eau observe´es dans le
Bassin du Groenland. Nous avons e´galement vu (fig. 1.8 et 1.12) que leur re´partition
au sein des 1000 premiers me`tres cre´e des he´te´roge´ne´ite´s horizontales de tempe´rature,
de salinite´ et de stratification a` des e´chelles comprises entre 20 et 100 km, que
nous qualifierons de me´so-e´chelle. Des structures a` cette e´chelle sont de´tecte´es non
seulement avant et apre`s la phase de me´lange de mars 1994, mais e´galement en avril
1993 (fig. 2.11a) et en juillet 1994 (G. Bude´us, communication personnelle). Les
e´tudes effectue´es auparavant dans les autres bassins de convection montrent que les
chemine´es, d’e´chelle comparable, sont des e´le´ments centraux du pre´conditionnement
de la convection profonde (Gascard, 1991). C’est pourquoi nous chercherons ici a`
mieux caracte´riser ces structures, en s’attachant particulie`rement a` la formation et
l’e´volution de l’une d’entre elles (de´nomme´e A) en raison de la grande profondeur
de la couche me´lange´e atteinte en son sein et des nombreuses informations fournies
par l’ensemble des donne´es a` son sujet.
2.1 L’expe´rience « flotteurs de´rivants »
Quinze flotteurs SOFARGOS VCM (6 en 1993 et 9 en 1994), laˆche´s en hiver dans
le Bassin du Groenland pour observer et e´tudier la convection profonde, ont de´rive´
dans le bassin pendant des dure´es de 60 et 100 jours en 1993 et 1994 respectivement.
Les trajectoires de 7 flotteurs en 1994 sont illustre´es figure 1.1. On constate que de
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fe´vrier a` juin 1994, les trajectoires de certains flotteurs indiquent quelques traits prin-
cipaux de la circulation cyclonique du bassin de´crits dans le chapitre pre´ce´dent. On
observe e´galement une forte activite´ me´so-e´chelle (de taille caracte´ristique infe´rieure
a` 100 km) dans le centre ouest du bassin. Les principes de fonctionnement du flot-
teur SOFARGOS-VCM e´tant pre´sente´s de fac¸on de´taille´e en annexe A, ils ne sont
que brie`vement re´sume´s ici, avant d’analyser en de´tail les structures a` me´so-e´chelle
qui nous inte´ressent et en particulier le tourbillon le mieux e´chantillonne´ par les
flotteurs.
Le flotteur SOFARGOS-VCM (Vertical Current Meter) est un courantome`tre me-
surant la composante verticale du courant tout en de´rivant de fac¸on quasi-lagran-
gienne sur la surface quasi-isobare qui correspond a` son e´quilibre de densite´. En
effet, ce flotteur, du type flotteur de Swallow (Swallow, 1955) est deux fois moins
compressible que l’eau de mer. Cette caracte´ristique lui permet de couler jusqu’a` une
profondeur de´termine´e graˆce a` un ballast calcule´ en fonction des caracte´ristiques
me´caniques du flotteur, du niveau d’immersion souhaite´ et de la densite´ de l’eau du
bassin a` cette immersion. Au cours du temps, la profondeur d’e´quilibre du flotteur
est affecte´e par un le´ger effet de fluage (approfondissement de 0.5 m par jour en
moyenne) et par les importants changements de tempe´rature in situ (conforme´ment
a` son coefficient de dilatation thermique). Ces effets sont cependant limite´s et me-
sure´s par des capteurs de pression et de tempe´rature. Une e´tude de l’e´quilibre statique
du flotteur est donne´e en annexe A. Serti a` mi-hauteur de pales incline´es, le flot-
teur tourne sur lui-meˆme en pre´sence d’un courant vertical, et ses rotations sont
compte´es par un compas interne (voir annexe A pour plus de de´tails). En plus de
ce capteur de vitesse verticale, le flotteur est muni d’un re´cepteur acoustique SO-
FAR et d’un e´metteur pour satellite ARGOS. C’est pourquoi nous l’appelons VCM
SOFARGOS. Le principe du flotteur SOFARGOS n’a pas change´ depuis sa concep-
tion (Voorhis, 1971 ; Gascard, 1972). En revanche, ses performances (autonomie,
pre´cision des mesures, e´chantillonnage) se sont conside´rablement accrues graˆce a`
la miniaturisation de l’e´lectronique faiblement consommatrice d’e´nergie, a` l’appari-
tion des liaisons avec les satellites et aux progre`s en acoustique sous-marine (trans-
ducteurs basse fre´quence). Dans l’analyse pre´sente´e ici (1994), les parame`tres sont
e´chantillonne´s toutes les 80 minutes ; les tempe´ratures sont pre´cises a` 2 centie`mes de
degre´ Celsius pre`s, les pressions a` 1 de´cibar et les vitesses verticales a` 0.2 mm·s−1.
Le flotteur rec¸oit pe´riodiquement les e´missions de sources acoustiques fixes mouil-
le´es. Pour connaˆıtre sa position ge´ographique au cours du temps, il doit rester a`
porte´e acoustique d’au moins trois sources. Il enregistre alors directement les temps
d’arrive´e des ondes sonores qui permettront ulte´rieurement d’en de´duire sa trajec-
toires. A la fin de l’expe´rience, le flotteur largue un poids afin de remonter a` la
surface et de transmettre les donne´es enregistre´es vers les satellites. En 1994, les
positions ont pu eˆtre calcule´es toutes les 4 heures avec une erreur absolue de 2 km.
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2.2 Champs horizontaux de tempe´rature : mise
en e´vidence des structures a` me´so-e´chelle
Les mesures de tempe´rature in situ des flotteurs apportent des informations
comple`mentaires tre`s interessantes sur les structures hydrologiques de la re´gion. Afin
d’e´valuer aussi comple´tement que possible la distribution horizontale des masses
d’eau a` me´so-e´chelle, nous avons proce´de´ a` une analyse objective des champs de
tempe´rature potentielle en utilisant a` la fois les donne´es hydrologiques et celles des
flotteurs (fig. 2.1b, 2.3 et 2.5). En conside´rant les changements importants entre les
profils θ et S pris au meˆme endroit a` un mois d’e´cart (voir les sections fig. 1.8), la
pe´riode qui a fait l’objet de cette analyse objective (que nous appellerons maintenant
pe´riode de pre´conditionnement) commence mi-fe´vrier 94 avec le premier leg hydro-
logique, et s’ache`ve mi-mars 94 au de´but de la principale tempeˆte. Nous supposons
que la plupart des changements dans les profils se sont produits pendant la tempeˆte
et que le mois de pre´conditionnement pre´ce´dent peut eˆtre conside´re´ comme assez
synoptique. Ceci constitue bien suˆr une hypothe`se forte, et les donne´es e´tant assez
disperse´es malgre´ le long intervalle de temps conside´re´, nous ne pouvons accorder de
confiance a` des structures trop e´loigne´es des trajectoires des flotteurs. Une longueur
de corre´lation de 40 km est choisie, qui est comparable a` la distance entre les stations
a` 75◦N et repre´sente e´galement la dimension caracte´ristique des quelques structures
tourbillonnaires observe´es sur les images AVHRR. Une erreur de 5% est choisie sur
les corre´lations gaussiennes. Les mesures de tempe´rature et de positions des flotteurs
sont moyenne´es sur des feneˆtres successives de 3 jours entre le 25 fe´vrier (2 jours
apre`s leur largage) et le 15 mars, donnant ainsi 7 valeurs par flotteur (repe´re´es par
des cercles sur les figures). En profondeur, les flotteurs (cf. fig. A.7) sont regroupe´s
sur trois niveaux de´finis de la fac¸on suivante : un niveau « peu profond », entre
250 et 300 m (VCM05), un niveau « interme´diaire » entre 390 et 465 m (VCM01,
03 et 04) et un niveau « profond » entre 740 et 825 m (VCM89, 90 et 93). Pour
chaque niveau, les tempe´ratures tire´es de l’hydrologie sont moyenne´es sur l’intervalle
de profondeur mentionne´.
La contribution des donne´es des flotteurs au niveau interme´diaire est clairement
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Level :  387 to  465 dbar (mean depth =  423 m)
VALDIVIA 1994 et VCM 01 03 et 04
Temperature potentielle (°C)
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Fig. 2.1: Analyse objective des tempe´ratures a` environ 420 m de profondeur,
a) en utilisant SEULEMENT les donne´es hydrologiques. Les trajectoires des flot-
teurs sont colore´es en fonction de leur tempe´rature jusqu’au jour julien 77 (18
mars) puis trace´es en noir jusqu’au jour 100 (10 avril). Les fle`ches indiquent la
direction de de´rive. b) en utilisant les donne´es hydrologiques (losanges colore´s) et
les tempe´ratures des flotteurs moyenne´es sur 3 jours jusqu’au 16 mars (cercles). Des
masques sont dessine´s aux endroits ou` aucune valeur n’est disponible pour de´finir
des frontie`res.
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mise en e´vidence, en comparant l’analyse objective qui tient compte de ces donne´es
(fig. 2.1b) avec l’analyse objective CTD qui n’en tient pas compte (fig. 2.1a). Le
changement majeur est apporte´ par le VCM01, qui a manifestement pe´ne´tre´ une
structure froide (B) non de´tecte´e par le re´seau hydrologique, bien que les donne´es
CTD contraignent l’e´tendue de la re´gion froide a` moins de 50 km. L’analyse des
flux me´te´orologiques (jour 60, fig. 1.3) confirme que la chute de tempe´rature ob-
serve´e par le flotteur 01 n’est pas associe´e a` un forc¸age de surface majeur, qui aurait
pu approfondir subitement la couche de me´lange jusqu’a` 430 m. La direction sud
brusquement prise par le flotteur 01 favorise au contraire l’hypothe`se d’un front
dynamique (et/ou hydrologique) a` cet endroit, caracte´risant probablement la limite
orientale de la structure B. Un front probablement similaire est encore mieux illustre´
par les 2 autres flotteurs (03 et 04), qui contribuent a` de´limiter la zone froide de´ja`
observe´e avec les donne´es hydrologiques (fig. 1.8, station 22) comme une partie du
tourbillon A. Cette structure A est borde´e sur son coˆte´ nord-est par une langue
d’eau chaude et sale´e (−0.5◦C, 34.88 psu) que nous avons pre´ce´demment identifie´e
comme MAW. Les VCM03 et 04, largue´s au voisinage de ce front, de´rivent vers le sud
pour eˆtre finalement pie´ge´s autour du coeur froid du tourbillon A. Ils montrent que
cette zone froide, caracte´rise´e par une tempe´rature le´ge`rement infe´rieure a` −1◦C, a
une taille comparable a` celle du tourbillon auquel elle appartient, donc plus grande
que ne le sugge`re la section 75◦N (fig. 1.8), et peut-eˆtre comparable a` la taille
de deux autres structures froides a` me´so-e´chelle (B et C) observe´es ailleurs au ni-
veau interme´diaire. Cette dimension (en particulier celle des structures B et C qui
sont moins bien e´chantillone´es) est cependant en partie induite par la longueur de
corre´lation de l’analyse objective, bien que l’observation de structures d’e´chelle sen-
siblement supe´rieure au rayon interne de de´formation ne soit pas exceptionnelle
(Gaillard et al., 1996, Cushman-Roisin et Tang, 1990).
Les diagrammes θ-S des stations 22 (structure A) et 34 (structure C) sont montre´s
fig. 2.2. On peut y voir que les caracte´ristiques des zones A et C sont comparables
entre 400 et 500 m, et appartiennent au domaine de l’AIW du Groenland. Aucune
station hydrologique n’est disponible dans la structure B. Cependant, aucun saut
significatif n’est observe´ sur les mesures de pression du VCM01 (une fois retranche´s
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Fig. 2.2: Les stations 15, 22 et 34, prise le long de la section a` 75◦N avant la
principale tempeˆte de mars 1994, montrent l’AIW du Groenland entre 400 et 500 m
de profondeur (a` l’inte´rieur de la boˆıte). La station 64 de 1993 (au centre du Gyre
du Groenland) est donne´e a` titre de comparaison.
les effets thermiques, cf. annexe A) ; donc on peut raisonnablement penser que la
densite´ a` cette profondeur n’est pas fortement contraste´e de part et d’autre du front
thermique. Il est ainsi tre`s probable que la faible tempe´rature mesure´e par le VCM01
dans la structure B soit aussi repre´sentative d’une poche d’AIW du Groenland.
Au niveau peu profond (270 m, fig. 2.3), les structures me´so-e´chelle sont moins
prononce´es, mais puisque cette profondeur correspond a` la base de la couche de
me´lange de surface, qui est fortement influence´e par le forc¸age me´te´orologique, les
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VALDIVIA 1994 et VCM 05
Temperature potentielle (°C)
2.15,1994 to 3.15,1994
Level :  247 to  303 dbar (mean depth =  272 m)
  75.5  
  75    









8 W  7 W  6 W  5 W  4 W  3 W  2 W  1 W  0    0.5 E
  73.6  




















































Fig. 2.3: Analyse objective des tempe´ratures a` environ 270 m en utilisant les
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Fig. 2.4: Analyse objective des tempe´ratures moyenne´es entre 20 et 200 m en utili-
sant les donne´es hydrologiques (meˆme conventions que dans la fig. 2.1a).
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informations fournies par cette coupe ne sont que faiblement synoptiques. Cepen-
dant, l’advection de la MAW au nord du gyre est encore aussi manifeste qu’en
surface. Observe´e sur les 200 premiers me`tres (fig. 2.4), l’extension horizontale de
cette langue donne lieu a` la signature chaude de surface du tourbillon anticyclonique
A au dessus de la poche d’AIW du Groenland (fig. 2.2, stat. 22).
VALDIVIA 1994 et VCM 89 90 et 93
Temperature potentielle (°C)
2.15,1994 to 3.15,1994
Level :  738 to  824 dbar (mean depth =  770 m)
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Fig. 2.5: Analyse objective des tempe´ratures a` environ 770 m en utilisant les
donne´es hydrologiques et des flotteurs (meˆme conventions que dans la fig. 2.1b).
Le niveau profond (770 m, fig. 2.5) est repre´sentatif de l’AIW qui est en grande
partie non modifie´e par la convection semi-profonde de 1994. Cette eau est ca-
racte´rise´e par des tempe´ratures homoge`nes entre −0.9◦C et −0.8◦C. Il n’y a pas de
MAW observe´e au niveau profond.
2.3 Description du tourbillon A a` 75◦N 6◦W
2.3.1 Description hydrologique
Un tourbillon (A) anticyclonique et de me´so-e´chelle est clairement identifie´ vers
74◦50’N, 6◦W sur 5 des 7 trajectoires (fig. 2.1b, 2.3 et 2.5), e´tablissant la nature
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tourbillonnaire et anticyclonique de la de´pression isopycnale de´ja` observe´e sur les
sections hydrologiques (fig. 1.8c and 1.8f, stations 22 et 88). La signature chaude de
surface du tourbillon est confirme´e par l’image AVHRR (fig. 1.4) a`−0.5◦C, en accord
avec les valeurs SST in situ a` la station 22 (−0.65◦C). Les donne´es des flotteurs
confirment la persistence de cette structure, puisque 4 d’entre eux sont pie´ge´s autour
d’elle pendant environ 40 jours sans de´rive moyenne significative. Malgre´ la difficulte´
de de´terminer pre´cise´ment l’e´tendue de ce tourbillon, le jeu de donne´es complet nous
permet de de´duire l’existence d’une structure centrale de 30 km de diame`tre allant au
moins jusqu’a` 1200 m de profondeur avant le 15 mars, soit juste avant l’importante
tempeˆte de mars 1994. En de´pit de la tre`s faible stratification de densite´ verticale
dans ce tourbillon, on observe des gradients verticaux de tempe´rature et de salinite´
assez significatifs, avec l’eau plutoˆt chaude et sale´e de surface (MAW) recouvrant
une masse froide (GAIW) entre 300 m et 500 m, autour de laquelle de´rivent la
plupart des flotteurs. Apre`s la tempeˆte (fig. 1.8), le gradient de densite´ n’a diminue´
que le´ge`rement mais les contrastes θ-S ont disparu et les isopycnes se sont nettement
approfondies, rendant la composante barocline du tourbillon sensible de`s 1500 m de
profondeur.
Les vitesses ge´ostrophiques ont e´te´ calcule´es a` travers la section a` 75◦N, en
supposant une vitesse de re´fe´rence nulle a` 3000 m ou a` 1500 m en fe´vrier 1994
(fig. 2.6a-b) et a` 1500 m en mars 1994 (fig. 2.6c). La comparaison des figures 2.6a
et 2.6b permet de voir que les structures baroclines sont toutes le´ge`rement plus
profondes que 1500 m, puisque la vitesse en surface augmente d’environ 5 mm·s−1
quand elle est calcule´e a` partir d’une re´fe´rence a` 3000 m (au lieu de 1500 m) en
fe´vrier. En appliquant cette remarque a` la section de mars, on peut de´duire que
les valeurs maximales de la composante barocline de la vitesse ont e´te´ obtenues
autour du tourbillon anticyclonique A, et ne de´passent pas 1.5 cm·s−1 en fe´vrier et
2.5 cm·s−1 en mars (hormis au voisinage du front arctique). Dans cette meˆme zone,
toutes les vitesses horizontales moyennes des flotteurs sont d’environ 5 cm·s−1 (ou
plus), aussi bien a` 400 m qu’a` 800 m de profondeur. On peut donc conclure que la
circulation serait tre`s barotrope, en faisant l’hypothe`se que l’on n’ait pas sous-estime´
la composante barocline du fait de l’espacement des stations. Les mesures ADCP
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a− Du 16 fév. au 6 mars 1994 ; référence à 3000m
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b− Du 16 fév. au 6 mars 1994 ; référence à 1500m
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Fig. 2.6: Coupes verticales a` 75◦N indiquant les vitesses ge´ostrophiques perpendicu-
laires a` la section (en cm·s−1, positives vers le nord) et calcule´es par inte´gration des
anomalies de densite´ (a-b) en fe´vrier et (c) en mars 1994 (cf fig. 1.8c-f). La vitesse
est choisie nulle au niveau de re´fe´rence pris a` (a) 3000 m, (b-c) 1500 m.
obtenues durant l’hiver 1988-1989 au mouillage M319 (75◦N 5◦W) par Schott et al.
(1993) ont tendance a` confirmer ce re´sultat.
2.3.2 Calcul des parame`tres cine´matiques
Les parame`tres cine´tiques diffe´rentiels (note´s DKP) sont la vorticite´ (note´e vor),
la divergence (note´e div), le cisaillement (note´ shr) et l’e´tirement (note´ str). Ils
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permettent de de´finir inte´gralement les proprie´te´s cine´tiques du fluide et s’expriment















vor = g21 − g12 = (
−→
∇ ×−→u ) ·
−→
k (2.2)
div = g11 + g22 =
−→
∇h · −→u (2.3)
shr = g21 + g12 (2.4)
str = g11 − g22 (2.5)
Ils pre´sentent un grand inte´reˆt dans le cas de l’e´tude des tourbillons et peuvent eˆtre
de´termine´s par une re´gression line´aire des donne´es de vitesse de plusieurs flotteurs la-
grangiens. La principale limitation de cette de´marche est l’hypothe`se d’homoge´ne´ite´
des gradients de vitesses, qui impose au minimum que les flotteurs soient pie´ge´s dans
le meˆme tourbillon. Cette hypothe`se sera discute´e en fin d’e´tude.
La me´thode utilise´e ici est fonde´e sur les travaux de Okubo et Ebbesmeyer (1976)
et sur ceux de Sanderson (1995). La principale diffe´rence entre les deux e´tudes
re´sident dans le choix du point central (X,Y) a` partir duquel sont estime´s les gra-
dients de vitesse. Chez les premiers auteurs, ce point est choisi au barycentre des
flotteurs. La me´thode est alors applique´e a` un instant donne´ et ne´cessite au mi-
nimum N=5 flotteurs dont 4 pour la de´termination des 4 parame`tres et 1 pour
l’e´valuation des erreurs. Chez le second auteur, ce point (X,Y) est choisi comme le
centre du tourbillon, qui est inconnu a priori (ainsi que sa vitesse (U,V)) et doit eˆtre
de´termine´ par la re´gression line´aire. Celle-ci est exe´cute´e sur un segment temporel
(glissant) de longueur e´quivalente a` T e´chantillonnages de positions de flotteurs,
dure´e pendant laquelle on suppose que les DKP sont stationnaires.
Les 2 me´thodes ne montrant pas de diffe´rences au niveau des re´sultats sur les
45
Chapitre 2 La Me´so-Echelle
















soit le barycentre des N flotteurs de position (xi(k),yi(k)) moyenne´ sur T pas de
temps. On exprime ensuite les vitesses connues (ui, vi) des flotteurs :
 ui = U + g11 (xi −X) + g12 (yi − Y ) + u
′
i






i) sont les vitesses re´siduelles. Les e´quations (2.7) sont applicables a` chaque
pas de temps. Il est possible de re´e´crire ces e´quations sous forme matricielle :
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et la matrice re´siduelle par
E = U−RA (2.11)
Les re´sultats de ce calcul sont montre´s figure 2.7. Les 5 flotteurs influence´s ou
pie´ge´s par le tourbillon (03, 04, 05, 89 et 90) ont e´te´ utilise´s en de´pit de leur diffe´rence
de profondeur. Ce choix est base´ sur le constat du caracte`re fortement barotrope
du tourbillon. Le centre du tourbillon est estime´ eˆtre a` 74.9◦N et 5.8◦W et paraˆıt
assez stable jusqu’au jour 78. Le calcul des parame`tres diffe´rentiels est d’autant
plus fiable que les flotteurs sont bien re´partis autour du tourbillon, donc que leur
barycentre est proche du centre re´el du tourbillon. Le calcul semble alors optimum
entre les jours 65 et 75, pendant lesquels une vorticite´ relative quasiment constante
de (−5 ± 1)·10−6 s−1 est calcule´e, soit f/30. Pendant ces 10 jours, les valeurs des
autres parame`tres varient entre −3 et + 1·10−6 s−1. Excepte´ jour 69, elles restent
infe´rieures a` la moitie´ de la vorticite´, indiquant que le mouvement de rotation solide
anticyclonique domine sur les autres de´formations. Ce mouvement de rotation quasi
solide n’est cependant ve´rifie´ que dans la re´gion ou` de´rivent les flotteurs, c’est-a`-dire
a` une distance variant de 7 km a` 15 km du centre de rotation. Les flotteurs ne se sont
jamais approche´ plus pre`s du centre du tourbillon, mais il est fortement probable que
la vorticite´ y soit plus e´leve´e. Apre`s le jour 75, l’e´tirement devient comparable a` la
vorticite´, en raison de l’e´loignement des 2 VCM profonds (respectivement au sud et
a` l’ouest), et l’hypothe`se d’homoge´ne´ite´ des gradients de vitesses n’est probablement
plus ve´rifie´e a` ces e´chelles.
La faible vorticite´ observe´e dans le tourbillon A indique qu’il n’est pas en e´quilibre
cyclostrophique, contrairement aux anneaux a` cœur chaud anticycloniques rencontre´s
dans le Gulf Stream et comparables au tourbillon A par leur diame`tre, leur profon-
deur et leur faible stratification au centre (Joyce et Stalcup, 1985 ; Dewar, 1987).
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Fig. 2.7: Re´sultat de l’e´tude cine´matique du tourbillon a` partir des donne´es de 5
flotteurs sur des segments de 48h. (a) Trajectoires des flotteurs et de leur barycentre
(en noir) ; un point est marque´ tous les 2 jours et les trace´s sont plus e´pais entre
les jours 65 et 75. (b) Vorticite´ et divergence ; (c) Cisaillement et e´tirement. Les
parame`tres sont trace´s avec leur erreur associe´e.
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2.4 Quantification de l’advection de MAW
Nous avons pu constater pre´ce´demment que le tourbillon A e´tait influence´ en
surface par l’advection de MAW dans le gyre. Cette advection contribue certaine-
ment a` l’augmentation de la salinite´ d’est en ouest dans le Gyre du Groenland, et
elle est probablement en partie responsable de l’ouverture du Nordbukta pendant
les anne´es ou` l’Is Odden apparaˆıt. Ce dernier point est bien illustre´ par les mesures
effectue´es au mouillage M5 (76◦N 6◦W sur le bord de glace) pendant l’expe´rience
GSP de 1989, anne´e ou` s’est forme´ l’Is Odden/Nordbukta. En effet, entre fin janvier
et fin avril 1989, le signal de tempe´rature a` 90 m (Morawitz et al., 1996, fig. 1.3)
montre 3 e´ve´nements principaux de forte advection chaude, d’une dure´e de 10 jours.
Le premier e´ve´nement coincide avec la premie`re ouverture du Nordbukta. Plus tard,
le signal n’est pas clairement corre´le´ a` la variation de l’e´tendue du Nordbukta,
probablement parce que l’entraˆınement par convection du maximum interme´diaire
de tempe´rature apporte alors une contribution pre´dominante au re´chauffement de
la couche de me´lange (Visbeck et al., 1995). Un re´chauffement transitoire dans le
centre de la Mer du Groenland la meˆme anne´e (a` 200 m) avait de´ja` e´te´ analyse´ et
interpre´te´ comme de l’advection horizontale d’eau d’origine atlantique par Roach
et al. (1993) (dont la signature θ-S est typique de la MAW). L’advection de cette
eau n’interdit pas le sce´nario quasi 1D de convection avec divergence de glace de´crit
par Visbeck et al. (1995), qui doivent prescrire un export de glace de 8 mm par
jour pour pouvoir reproduire l’approfondissement de la couche me´lange´e en 1989.
En restant mode´re´e, l’advection de MAW ajouterait une source de chaleur et de
sel qui re´duirait ou meˆme supprimerait la vitesse de de´rive de glace ne´cessaire a` la
phase de convection dite « haline » dans la Nordbukta.
Bien qu’e´tant un trait de la circulation a` grande e´chelle (voir section 1.2.1),
l’advection de MAW dans le Gyre du Groenland a essentiellement une signature
a` me´so-e´chelle (fig. 1.8). Nous allons montrer qu’elle a fortement interagi en 1994
avec le tourbillon A, nous permettant d’estimer sa vitesse d’advection dans le gyre.
L’e´volution d’une langue relativement chaude de MAW oriente´e vers le sud le long
de 6◦W est illustre´e par des cartes journalie`res de tempe´rature de surface (fig. 2.8).
L’extension de cette intrusion jusqu’a` 74◦30’N le 26 fe´vrier (fig. 2.8b) est encore
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Fig. 2.8: Tempe´rature de surface (AVHRR, images composites des passes de jour et
de nuit du satellite) (a) le 18 fe´v., (b) le 26 fe´v., (c) le 28 fe´v. 1994. Le bord de glace
(SSM/I) est indique´ par le bord est de la zone marginale de glace (MIZ). Sur (c)
sont indique´es les trajectoires des flotteurs entre le 25 fe´v. et le 10 mars 1994 : les
VCM tournent autour du tourbillon A dont on observe la SST relativement chaude.
Les cartes (a) et (b) sugge`rent que cette signature provient de l’advection par le
nord-ouest.
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visible 2 jours plus tard au-dessus des flotteurs dont les trajectoires (a` profondeur
interme´diaire) nous permettent de situer pre´cise´ment le tourbillon A (fig. 2.8c). On
observe e´galement que le gradient me´ridien (N-S) de tempe´rature (fig. 2.8a) est
indicatif du refroidissement de la MAW lors de son cheminement vers le sud, faisant
de cette advection une des sources possibles d’AIW chaude et sale´e (wsAIW).
Dans le secteur nord-ouest du Gyre du Groenland, la wsAIW a une densite´
telle qu’elle peut se trouver soit au dessus soit entre des eaux d’origine locale. Les
diffe´rentes possibilite´s d’advection donnent alors diffe´rents types de diagrammes θ-S.
Ainsi les stations 22 et 23 (fig. 2.9a et 1.8), se´pare´es de seulement 40 km, montrent
la wsAIW respectivement en surface et a` profondeur interme´diaire. Ces profils θ-S
assez contraste´s appartiennent pourtant tous les deux au tourbillon anticyclonique
A, et la station 88, que l’on pense eˆtre le´ge`rement au nord du centre du tourbillon
(meˆme emplacement que la station 22 mais un mois plus tard, voir fig. 1.8), montre
un fort me´lange des diffe´rentes masses d’eau jusqu’a` 800 m, en re´ponse au forc¸age de
surface. L’influence de l’advection de la MAW est encore visible dans le le´ger gradient
thermique vertical positif de la couche de me´lange (fig. 2.9a), et peut expliquer les
faibles pertes de chaleur dans la colonne d’eau, compare´es aux pertes de chaleur en
surface. La fig. 2.9b compare le profil de la station 88 avec le re´sultat d’un mode`le
uni-dimensionnel de la couche de me´lange initialise´ avec les profils θ-S de la station
22 et force´ avec les flux ECMWF (multiplie´s par 0.6, conforme´ment a` l’e´tude 1D
section 1.3.2).
L’advection de la MAW peut eˆtre grossie`rement quantifie´e en mars par l’estima-
tion de l’e´volution moyenne du contenu thermique du tourbillon A a` partir de deux
ensembles de 3 stations prises dans le tourbillon a` un mois d’intervalle. En effet, sa-
chant par les trajectoires des flotteurs que le tourbillon est reste´ relativement stable
en mars 94, on peut chercher a` estimer la vitesse d’advection vers le sud de la MAW,
conside´re´e comme une langue d’eau chaude sur les sections horizontales au dessus
de 500 m de profondeur. En supposant qu’il n’y a pas de contraste de tempe´rature
sous 500 m de profondeur (fig. 2.5), un calcul de flux de chaleur a` travers un volume
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b− TKE 1D at 75°N 6°W: θ
SHF=−191Wm−2
stat. 22
1D mix  
stat. 88
34.84 34.86 34.88 34.9 34.92
Salinity (psu)
c− TKE 1D at 75°N 6°W: S
stat. 22
1D mix  
stat. 88
Fig. 2.9: Etude de l’e´volution des proprie´te´s θ-S dans le tourbillon A. a) diagramme
θ-S des stations situe´es dans le tourbillon A avant (stations 22 et 23) et apre`s (sta-
tion 88) la convection profonde. b) Profils de tempe´ratures potentielles aux stations
centrales 22 et 88 (traits pointille´s et fins) et re´sultat d’un mode`le uni-dimensionnel
de la couche de me´lange initialise´ a` partir de la station 22 et force´ par ECMWF
(SHF indique les flux de chaleur de surface moyenne´s en temps entre les stations 22
et 88). c) Profils de salinite´ correspondants.
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ou` h est la profondeur finale de la couche de me´lange, h′ l’e´paisseur de la couche
advecte´e, x la direction d’advection, v la vitesse moyenne d’advection (inconnue ici)
et ρc la capacite´ calorifique volumique de l’eau (ρc = 4·106 J ·m−3·K−1). Le premier
terme de l’e´quation repre´sente la chaleur advecte´e horizontalement ; le second terme
est le bilan thermique dans le volume de controˆle estime´ a` −50W ·m−2 a` partir de la
variation moyenne de tempe´rature ∆T des 800 premiers me`tres (h) entre les 2 legs
(en ∆t = 30 jours) ; le troisie`me terme est la perte moyenne de chaleur en surface
estime´e a` 200 W ·m−2 d’apre`s le mode`le ECMWF. Le gradient thermique horizontal
∂T
∂x
est estime´ a` environ 10−5 ◦C·m−1 a` partir d’une analyse objective du champ de
tempe´rature moyen entre 20 et 500 m (h′). De ces valeurs nous de´duisons une vitesse
moyenne d’advection de l’ordre de v ≈ 1 cm·s−1 pour la MAW dans le Gyre du
Groenland. Cette estimation ne peut pas tenir compte de la nature tourbillonnaire
et intermittente du Courant de Retour Atlantique (RAC ; Quadfasel et Meincke,
1987 ; Gascard et al., 1995). Elle doit eˆtre comprise comme un ordre de grandeur
de l’advection moyenne pour mars 1994 et met ainsi l’accent sur l’importance des
aspects tri-dimensionnels dans les phe´nome`nes convectifs qui se sont produits dans
la re´gion du tourbillon A.
Le contraste halin entre la MAW advecte´e et l’AIW du Groenland est infe´rieur a`
2·10−2 psu, et le tre`s faible accroissement de sel dans le tourbillon (nul au centre, fig.
2.9c, mais +0.5·10−2 psu en moyenne sur le tourbillon) est cohe´rent avec l’advection
calcule´e, bien qu’il soit e´galement tre`s proche de la limite de pre´cision des mesures
de salinite´.
2.5 Evolution du tourbillon A apre`s la convection
Pendant avril 94, le tourbillon se de´place vers le sud. Cette observation est princi-
palement de´duite des flotteurs 04 et 89 (a` 420 m et 830 m respectivement, fig. 2.10),
dont les boucles anticycloniques successives de la partie sud sont se´pare´es de 10 jours
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et de 15 km. La tempe´rature mesure´e par le VCM89, en chutant exceptionnellement
a` -1.1◦C entre les jours 106 et 114 (les tempe´ratures sont visibles fig. 3.6), nous
conforte dans l’ide´e que ce flotteur a bien de´rive´ dans le tourbillon A. En supposant
que cette circulation reste quasi-barotrope, la vitesse d’advection moyenne estime´e
pour le tourbillon est donc de l’ordre de 1.5 cm·s−1.
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  VCM89 − 830 m
  VCM04 − 430 m
2−day marks
From jul. day 56 to 120
Fig. 2.10: Les trajectoires du VCM04 (430 m) et du VCM89 (830 m) illustrent
l’e´volution du tourbillon anticyclonique A : apre`s eˆtre reste´ immobile durant les
pe´riodes de pre´conditionnement et de convection, le tourbillon a commence´ a` se
de´placer vers le sud en avril a` la vitesse moyenne de 1.5 cm·s−1. Les deux flotteurs
de´crivent des boucles d’environ 20 km de diame`tre avec une pe´riode entre 6 et 8
jours, qui permet d’estimer grossie`rement une vorticite´ de −10−5 s−1.
54
Chapitre 2 La Me´so-Echelle
De ce constat, plusieurs remarques s’imposent. Tout d’abord, le tourbillon A a
surve´cu au me´lange intense associe´ a` la convection pendant un mois (peut-eˆtre plus),
conservant un diame`tre d’au moins 30 km. Sur les trajectoires de ces flotteurs, aucun
signe d’instabilite´ barocline n’est visible. On n’observe pas non plus de tourbillons
de taille comparable au rayon interne de de´formation, qui pourraient eˆtre le signe
a posteriori de cette instabilite´ (Saunders, 1973, Gascard, 1978). D’autre part, la
vitesse et la direction d’advection du tourbillon en avril sont comparables a` celles
de la MAW trouve´es pre´ce´demment et conformes a` la circulation moyenne dans le
bassin. C’est la stabilite´ du tourbillon pendant tout le mois de mars (pendant lequel
l’estimation d’advection de MAW a e´te´ faite) qui est en fait assez remarquable.
Nous reviendrons au chapitre 4 sur l’e´volution des structures de me´so-e´chelle
dans la re´gion du tourbillon A lors de la phase post-convective.
2.6 Synthe`se et discussion
Origine pre´sume´e du tourbillon anticyclonique
Avant la tempeˆte de la mi-mars, la structure A est compose´e d’une couche de
surface de wsAIW advecte´e, superpose´e a` un minimum de tempe´rature entre 300 et
600 m, caracte´ristique de l’AIW du Groenland. La GAIW, comme son nom l’indique,
est forme´e dans le Gyre du Groenland, ce qui sugge`re que nous avons affaire dans
ce cas a` une re´manence d’e´ve´nements convectifs ante´rieurs. Le Gyre du Groenland
est connu pour eˆtre une re´gion marque´e par une circulation cyclonique a` grande
e´chelle. Pendant toute l’anne´e sauf en hiver, ses eaux interme´diaires (et profondes)
sont isole´es du forc¸age de surface par une couche mince d’eau peu sale´e et chaude.
De plus, de nombreuses campagnes en e´te´ ont releve´ de fre´quentes structures a`
me´so-e´chelle, assez peu sale´es et froides, sous la surface, et de grande e´paisseur
(G. Bude´us, communication personnelle). C’est pourquoi nous pensons que quelques
poches d’AIW du Groenland de´stratifie´e peuvent perdurer toute l’anne´e, agissant
comme des noyaux de minimum de vorticite´ potentielle favorisant la convection
l’hiver suivant. Les sections de tempe´rature successives a` 75◦N sont donne´es fig. 2.11
pour avril et mai 93 ainsi que fe´vrier et mars 94 (de´ja` visibles sur la fig. 1.8). La
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Fig. 2.11: Sections verticales de tempe´rature a` 75◦N en fonction de la profondeur
(missions Polarstern et Valdivia). a) De´but avril 1993 ; b) fin mai 1993 ; c) fin
fe´vrier 1994 ; d) fin mars 1994. L’AIW du Groenland est aproximativement identifie´e
par une tempe´rature infe´rieure a` −1◦C et une profondeur supe´rieure a` 300 m. Sa
subduction sous la wsAIW est mise en e´vidence sur les sections successives de 1993,
et provoque tre`s probablement des poches re´manentes (ou des tourbillons) visibles
sur la section de pre´conditionnement de 1994.
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portion occidentale de la section d’avril 93 (fig. 2.11b) montre de fac¸on frappante
le recouvrement de l’AIW du Groenland par une advection de wsAIW. Ceci peut
expliquer l’existence en 1994 d’une structure isole´e d’AIW du Groenland re´manente
(fig. 2.11c, stations 22 et 15), dont les caracte´ristiques θ-S sont tre`s proches de la
couche de subsurface a` la station 34 (0◦W, voir e´galement fig. 2.2) et de celle de la
couche de me´lange a` la station 54 (1993, fig. 1.7a and 2.11a).
De cette observation, et en tenant compte de la signature relativement profonde
du mouvement anticyclonique de la structure A (fig. 1.8f) ainsi que de la disposition
de masses d’eau tre`s distinctes en son sein, nous sugge´rons que le tourbillon A peut
re´sulter de l’advection de la MAW depuis le Courant de Retour Atlantique (RAC) au
dessus d’une structure anticyclonique « fossile » contenant de l’AIW du Groenland
et re´sultant d’e´ve´nements convectifs ante´rieurs. La remarquable compensation de
densite´ dans les contrastes θ-S ainsi que les vitesses comparables d’advection de
MAW et de la composante barocline du tourbillon sont de nature a` favoriser le
pie´geage de l’eau advecte´e. Les implications dynamiques de ce couplage doivent
encore eˆtre ve´rifie´es par une e´tude analytique ou par un mode`le, mais il s’agit de
l’explication la plus plausible pour l’existence de la structure tourbillonnaire A, qui
semble jouer un roˆle important dans le pre´conditionnement du me´lange profond en
1994 et ne constitue probablement pas un cas unique dans le gyre.
Les structures interme´diaires froides a` me´so-e´chelle (A, C et peut-eˆtre B) iden-
tifie´es partiellement en 1994 sont des tourbillons anticycloniques de 30 a` 40 km,
dont nous ne connaissons pas pre´cise´ment l’origine. Dans les re´gions ou` la convec-
tion profonde se manifeste de fac¸on tre`s marque´e, il n’est pas exceptionnel d’observer
de telles e´chelles durant la phase de pre´conditionnement, comme en attestent par
exemple les re´sultats de l’hiver 1992 en Mer Me´diterrane´e (Gaillard et al., 1996). Ces
structures pourraient provenir de l’effondrement de chemine´es de l’hiver pre´ce´dent,
comme observe´ en Mer Me´diterrane´e (Gascard, 1978 ; Hermann et Owens, 1993 ;
Send et Marshall, 1995), en Mer du Labrador (Clarke et Gascard, 1983), et en Mer
du Groenland (Morawitz et al., 1996) a` la suite d’e´ve´nements convectifs intenses
de´clenchant une convection tre`s profonde. L’oce´an aurait alors de la « me´moire »,
comme l’a de´ja` souligne´ S. Ha¨kkinen (1995) sur la base d’arguments a` plus grande
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e´chelle. Lors des expe´riences de 1994 en Mer du Groenland, on n’a pas observe´
de structures du type « chemine´e », barocliniquement instables et ge´ne´rant des
tourbillons a` me´so-e´chelle. Ceci peut eˆtre duˆ a` la faible intensite´ de la convection
(elle-meˆme lie´e au forc¸age relativement faible), mais aussi a` la limitation inhe´rente
a` nos observations en 1994.
Le tourbillon A comme e´le´ment de pre´conditionnement ?
En 1994, les profondeurs atteintes par la convection varient au moins de 400 a`
800 m (fig. 1.8). Fin mars, la couche de me´lange la plus e´paisse est trouve´e dans le
tourbillon A. Le cœur froid et relativement de´stratifie´ de ce tourbillon (fig. 1.8a) a
manifestement agi comme un e´le´ment de pre´conditionnement. La tempe´rature post-
convective re´sultante dans le tourbillon A est probablement plus faible que ne le
sugge`rent les donne´es hydrologiques (fig. 1.8d). En effet, tous les flotteurs situe´s a`
proximite´ indiquent une tempe´rature infe´rieure a` −1◦C. Vers mi-avril, le VCM89
situe´ a` 830 m et pie´ge´ dans le tourbillon A (fig. 2.10), atteste la pre´sence d’AIW du
Groenland a` cette profondeur par sa tempe´rature a` −1.1◦C.
En surface, le tourbillon A est marque´ par l’advection de MAW entrant par le
nord-ouest du bassin (fig. 2.8). De salinite´ comparable au cœur froid du tourbillon,
cette influence est sensible sur les 300 premiers me`tres sous la forme de wsAIW dont
la stratification essentiellement thermique est rapidement e´rode´e par les flux de cha-
leur me´te´orologiques. Ainsi, l’advection d’une eau chaude et relativement sale´e en
surface n’est pas un e´le´ment de´favorable au pre´conditionnement de la convection
profonde, car son contenu thermique est rapidement e´vacue´ par les flux en surface,
alors que son contenu halin constitue un facteur favorable au me´lange plus profond.
En revanche, l’advection de wsAIW a` une profondeur interme´diaire serait proba-
blement plus de´favorable (sans eˆtre inhibante, comme nous l’avons de´ja` vu) dans la
mesure ou` les flux en surface peuvent plus difficilement e´vacuer la chaleur accumule´e
en profondeur et re´duire la stratification.
Apre`s une e´tude des processus de me´lange (chapitre 3), nous verrons mieux
chapitre 4 en quoi le tourbillon A e´tait un site privile´gie´ de ce me´lange et proposerons
quelques arguments permettant de mieux comprendre sa stabilite´.
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Chapitre 3
Vitesses verticales et me´canismes
convectifs de petite e´chelle
3.1 Ondes internes et panaches
L’originalite´ du flotteur SOFARGOS-VCM est sa capacite´ a` mesurer la vitesse
verticale du fluide environnant, qu’elle soit relativement faible (quelques dixie`mes
de mm·s−1) ou au contraire tre`s forte (jusqu’a` 10 cm·s−1). La re´ponse dynamique
du flotteur est discute´e dans l’annexe A.3. Nous y ve´rifions qu’il est correct de
ne´gliger les mouvements du flotteur devant ceux du fluide. Nous montrons que, en
bonne approximation dans le domaine de fre´quences e´tudie´, la re´ponse du capteur
de de´placements verticaux (he´lice a` axe vertical) est proportionnelle a` l’excitation
que constituent les mouvements verticaux de l’eau, ce qui revient a` prendre un pas
d’he´lice constant. Les vitesses verticales de l’eau sont alors de´duites par de´rivation
temporelle des rotations du flotteur. Le re´sultat des mesures est donne´ fig. 3.1. Les
mouvements d’eau sont caracte´rise´s par d’amples oscillations a` haute fre´quence et
l’entraˆınement en 10 jours de plusieurs kilome`tres d’eau vers le haut (fig. 3.1a). On
retrouve e´galement ce type de signal en 1993, mais de´cale´ d’un mois, sur un flotteur
situe´ a` 530 m de profondeur, ce qui montre que les re´sultats obtenus en 1994 ne
sont pas atypiques. Les vitesses moyennes associe´es a` ces de´placements atteignent
quelques mm·s−1 (fig. 3.1b), et elles sont quasiment nulles pour les flotteurs vers
800 m de profondeur. Les re´sultats reporte´s sur la figure 3.1 montrent clairement
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Fig. 3.1: Mesure des de´placements verticaux de l’eau par les VCM de 1993 et 1994
ayant de´rive´ entre 250 et 550 m. Seul le signal d’un VCM est montre´ en 1993, les 2
autres a` ces profondeurs n’ayant pas mesure´ de mouvements verticaux significatifs.
que les fortes ascendances d’eau, l’excitation de la composante haute fre´quence de la
vitesse verticale et les fortes pertes de chaleur en surface sont simultane´es. On peut
conside´rer cet ensemble d’observations comme l’expression de phe´nome`nes convec-
tifs.
La composante haute fre´quence de la vitesse verticale est en partie interpre´te´e
comme une conse´quence de la propagation d’ondes internes dans le milieu. En milieu
stratifie´, la relation de dispersion s’e´crit
ω2 = f 2sin2φ+N 2cos2φ
ou` f et N sont respectivement le parame`tre de Coriolis et la fre´quence de Bru¨nt-
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Va¨isa¨la¨ (e´quations 1.4 et 1.1), et φ est l’angle du vecteur nombre d’onde ~k avec
l’horizontale. Ces ondes ont donc des pulsations comprises entre f et N, avec ~k
vertical pour les ondes inertielles (ω = f) et horizontal pour les ondes de stabilite´
(ou gravite´, ω = N). On peut montrer que la vitesse de groupe de ces ondes est
perpendiculaire a` leur vitesse de phase, et qu’elle est tre`s faible dans les deux cas
limites des ondes d’inertie et de stabilite´.



























Fig. 3.2: Pe´riodes des ondes d’inertie-gravite´ a` 75◦N en fonction de la stratification,
tire´ de Gascard (1973).
Lorsque le milieu devient relativement de´stratifie´, on ne peut plus ne´gliger la com-
posante horizontale de la rotation de la Terre (2Ωcosϕ), et les limites fre´quentielles
du champ d’ondes internes sont alors modifie´es (Gascard, 1973) : la pulsation des
ondes de stabilite´ tend alors vers 2Ω (soit 12h en pe´riode) alors que celle des ondes
d’inertie tend vers 0 (fig. 3.2). A une stratification critique correspondant a` N = 2Ω,
le domaine de fre´quences des ondes d’inertie-gravite´ pouvant se propager est mi-
nimum. De plus, des observations en Me´diterrane´e (Gonella, 1970) et une e´tude
analytique (Saint-Guily, 1972) indiquent que lorsque la stratification est tre`s faible,
les ondes d’inertie sont fortement atte´nue´es et seules les ondes de stabilite´ peuvent
61
Chapitre 3 Les Vitesses Verticales
se de´velopper (Gascard, 1975). Ainsi, l’observation de la pe´riode des oscillations
verticales est repre´sentative de l’e´tat de stratification du milieu.




















Fig. 3.3: Observation du re´gime convectif sur la mesure des vitesses verticales des
6 VCM
Les vitesses verticales associe´es a` ces ondes augmentent avec leur pe´riode (Saint-
Guily, 1972). Elles atteignent des valeurs de l’ordre de 1 cm·s−1 pour une pe´riode
de 6 heures et une amplitude creˆte a` creˆte des mouvements verticaux de 100 me`tres.
Pour des pe´riodes plus longues, l’amplitude des ondes de stabilite´ est limite´e par les
he´te´roge´ne´ite´s de stratification selon la verticale, et en particulier par la profondeur
de la couche me´lange´e. Les vitesses verticales mesure´es en 1994 par les flotteurs
en Mer du Groenland pre´sentent des pics de 4 cm·s−1 au maximum du forc¸age
(fig. 3.3), et celles observe´es en 1989 atteignaient 5 cm·s−1 (Schott et al., 1993).
En termes d’ondes de stabilite´, ces vitesses repre´senteraient des ondes de plus de
500 m d’amplitude et devraient se propager dans un milieu devenu particulie`rement
turbulent en raison des fortes perturbations en surface (i.e. l’entraˆınement et les
pertes de flottabilite´).
Afin de mieux comprendre l’origine de ces tre`s fortes vitesses verticales lors des
pics de forc¸age atmosphe´rique, de nombreuses e´tudes nume´riques ont e´te´ mene´es sur
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la convection profonde dans les anne´es 90 (Jones et Marshall, 1993 ; Marshall et al.,
1994 ; Paluszkiewicz et al., 1994 ; Denbo et Skyllingstad, 1996). L’impossibilite´ de
ne´gliger les vitesses verticales devant les vitesses horizontales (aux petites e´chelles en
particulier) a conduit a` de´velopper des mode`les non hydrostatiques de fine re´solution
dans les 3 directions (de l’ordre de 100 m) qui mettent en e´vidence, lorsque les flux
de flottabilite´ en surface sont intenses, des structures dynamiques propres au re´gime
convectif et de´nomme´es « plumes » (en anglais), que nous traduirons par « pa-
naches » (en franc¸ais). Ces structures turbulentes transitoires ont e´te´ e´galement
largement e´tudie´es ces 10 dernie`res anne´es dans des expe´riences de laboratoire (Fer-
nando et al., 1989 ; Fernando et al., 1991 ; Maxworthy et Narimousa, 1994 ; Whi-
tehead et al., 1996). Constitue´ d’un noyau de fortes vitesses descendantes entoure´
d’un domaine plus large de vitesses ascendantes plus faibles, un panache aurait une
dimension horizontale (et verticale) de moins de 1 km et une dure´e de vie de l’ordre
de quelques heures. Ces caracte´ristiques rendent leur observation particulie`rement
difficile dans l’oce´an. Ne´anmoins, de`s 1969, pendant les expe´riences MEDOC, l’ob-
servation par des VCM de tre`s fortes vitesses verticales, atteignant 10 cm·s−1 lors de
mouvements descendants, est de´ja` associe´e a` cette notion de panaches (Voorhis et
Webb, 1970, Stommel et al., 1971). Des observations ulte´rieures, e´galement en Mer
Me´diterrane´e (Schott et Leaman, 1991 ; Schott et al., 1996), confirment la corre´lation
entre les pics de perte de chaleur en surface et les pics de vitesse verticale ; outre
leur amplitude, le caracte`re asyme´trique des fluctuations de vitesse verticale mesure´e
en des points fixes du Golfe du Lion (avec des pics de vitesses descendantes plus
marque´s que ceux des vitesses ascendantes) est utilise´ en faveur de la the´orie des
panaches et comme caracte`re discriminant d’un re´gime d’ondes d’inertie-gravite´. Les
fortes vitesses verticales sont e´galement observe´es dans les autres sites de convection
e´tudie´s. En Mer du Labrador (Gascard et Clarke, 1983), on a mesure´ des vitesses
descendantes de 7 cm·s−1, et la de´corre´lation avec d’autres mesures a` proximite´ a
permis d’e´valuer a` 1 km l’e´chelle horizontale associe´e a` ce signal. En Mer du Groen-
land (Schott et al., 1993), nous avons vu que des vitesses de 5 cm·s−1 avaient e´te´
observe´es. Dans cette expe´rience de 1989, qui utilise des ADCP (Courantome`tre
Acoustique a` effet Doppler), l’e´chelle horizontale des plumes est estime´e entre 200
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et 500 m, pour des profondeurs variant entre 1100 et 1500 m. Cependant le caracte`re
fortement divergent des panaches qui est une conse´quence de leur dynamique non
hydrostatique et qui les distingue fondamentalement des ondes internes, n’a pas pu
eˆtre clairement mis en e´vidence. Dans une e´tude sur le roˆle des panaches dans la
formation des eaux profondes, Send et Marshall ont montre´ que le transport vertical
net inte´gre´ sur l’ensemble des panaches d’une re´gion de convection doit eˆtre nul
(Send et Marshall, 1995). C’est e´galement ce qui semble eˆtre confirme´ par les obser-
vations eule´riennes de Schott et al. (1993), bien que les ADCP aient une re´solution
insuffisante pour mettre en e´vidence des vitesses de quelques mm·s−1 comme celles
mesure´es en moyenne par les VCM de 1994 (fig. 3.1b).
En re´sume´, les fortes pertes de flottabilite´ en surface semblent de´clencher un
nouveau re´gime e´tabli de convection non hydrostatique ou`, tre`s probablement, le
champ d’ondes internes laisse place a` des ondes de´ferlantes et (ou) a` un autre mode
d’agitation turbulente caracte´rise´ par des panaches. La taille de ces objets a pu
eˆtre estime´e en 1989 par Schott et al. (1993) a` partir de mesures eule´riennes par
ADCP, mais elle est trop petite pour eˆtre identifie´e en 1994 a` partir des trajectoires
des flotteurs. En revanche, la large gamme de vitesses verticales accessibles par
les VCM rend possible l’e´tude et la caracte´risation du changement de re´gime au
sein de la couche de me´lange entre l’e´tat pre´-convectif et l’e´tat de me´lange actif.
Nous allons voir que cette transition est sensible sur 2 plans : tout d’abord, la
fre´quence moyenne du signal sort largement de la bande des ondes d’inertie-gravite´
et indique des fre´quences beaucoup plus basses tre`s probablement associe´es aux
panaches ; ensuite, l’ascendance surprenante de 2000 a` 4000 m d’eau en 10 jours
mesure´e par les flotteurs situe´s vers 400 m de profondeur peut eˆtre associe´e aux
re´gions de convergence caracte´ristiques de la dynamique non hydrostatique et de la
structure radiale particulie`re des panaches.
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3.2 Evaluation des vitesses verticales en fonction
des flux de flottabilite´ turbulents
3.2.1 Estimation des flux de flottabilite´ de surface
Le flux de flottabilite´ B0 s’exprime enm
2·s−3 et se de´compose en une composante
thermique de´duite des flux de chaleur Q0 et une composante haline de´duite du bilan





ou` ρc est la capacite´ thermique volumique de l’eau et α0 son coefficient de dilatation
thermique en surface. On prendra ici α0 = α(T = 0
◦C) = 5.2·10−5 ◦C−1 (voir





ou` Ql est le flux de chaleur latente, Lv la chaleur latente d’e´vaporation (2.45·10
6 J ·
kg−1), β le coefficient de contraction halin (7.75·10−4 psu−1) et S la salinite´ de
surface (c’est-a`-dire la diffe´rence de salinite´ entre l’eau et la vapeur, prise a` 34.8 psu).












Or, d’apre`s les estimations me´te´orologiques, le flux de chaleur latente repre´sente
environ un quart de la somme des flux thermiques de surface, en particulier pendant
les forc¸ages importants. On en de´duit donc que l’e´vaporation (hors pre´cipitation) ne
repre´sente que 20% de la perte de flottabilite´ subie par les eaux de surface pendant
les e´ve`nements convectifs. On notera que cette proportion est e´galement respecte´e
dans les bassins du Labrador et de la Me´diterrane´e (Marshall et Schott, 1998, table
2.3.1). Sachant de plus que les estimations connues du bilan E − P sont proches de
ze´ro, on choisit par la suite de ne´gliger le flux de flottabilite´ halin devant le flux de
flottabilite´ thermique.
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3.2.2 Vitesse verticale et effet thermobarique
De´veloppons l’e´valuation w∗ de la vitesse verticale w sous une forme explicite
qui consiste a` inte´grer le flux de flottabilite´ turbulent sur toute la colonne d’eau en
convection libre. Cette estimation ne tient pas compte de la rotation de la Terre,
dont les effets seront discute´s a` l’occasion du dernier chapitre. On obtient alors
















ou` h de´signe la profondeur de la couche me´lange´e, α et β les coefficients d’expansion
thermique et halin, ρc la capacite´ calorifique volumique de l’eau et Q(z) le flux
de chaleur. Cette e´quation contient deux termes a` pre´ciser. Il faut d’abord choisir
l’expression de Q(z), et en particulier sa valeur a` la base de la couche de me´lange. La
convection en Mer du Groenland e´tant, d’apre`s les observations, essentiellement non-
pe´ne´trante, on prendra Q(−h) = 0. Ce choix sera discute´ plus loin. L’approximation
line´aire de Q(z) donne alors






pour z ≥ −h
Q(z) = 0 pour z < −h
(3.4)
ou` Q0 est le flux de surface. Le 2
e`me terme a` pre´ciser est α, puisque c’est pre´cise´ment
la de´pendance de α avec la pression qui engendre l’effet thermobarique. En conser-
vant les notations de Garwood et al. (1994), on fait un de´veloppement limite´ de α



















ou`Hα repre´sente la profondeur (positive) de doublement du coefficient α par rapport
a` sa valeur en surface α0. La figure 3.4 donne l’allure de α et les valeurs de Hα pour
diffe´rentes tempe´ratures et une salinite´ S = 34.85 psu. Notons au passage que α0
est une fonction de la tempe´rature que l’on peut estimer par approximation line´aire
avec
α0 = (5.179 + 1.32T ) · 10
−5 (3.6)
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Fig. 3.4: Allure du coefficient de dilatation thermique α(T, P ) en fonction de la
profondeur pour diffe´rentes tempe´ratures, et courbe repre´sentative de Hα
La figure 3.4 indique clairement que pour les tempe´ratures typiques de la Mer du
Groenland, l’effet thermobarique peut jouer un roˆle non ne´gligeable dans l’acce´le´ration
des vitesses verticales. A partir des calculs nume´riques de α(T, S), on de´duit l’ap-








= 1848.3 + 566.5T + 20.2T 2 (3.7)
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Dans le cas Hα → ∞ qui correspond a` l’absence d’effet thermobarique, on re-
trouve bien que w∗ est proportionnelle a` (B0h)
1/3, le coefficient 3
√
1/2 = 0.8 e´tant
repre´sentatif du choix Q(−h) = 0. Choisir Q(−h) = Q0 ame`nerait ce coefficient a` 1,
soit une augmentation de 20% de l’e´valuation de w∗. La figure 3.5 permet de visua-
liser l’influence de la de´pendance de α en tempe´rature et en pression sur le calcul de
w∗ dans 2 sites de convection (la Mer du Groenland et la Mer Me´diterrane´e), ceci
en fonction de la profondeur de la couche me´lange´e.



































GARWOOD & al. 1994
 effet
thermob.
effet  de  T  sur  α0
−1.2°C;linear  
+14°C;linear   
−1.2°C;thermob.
+14°C;thermob. 
Fig. 3.5: Effet thermobarique sur l’estimation de w∗ en Mer du Groenland (T =
−1.2 ◦C) et en Mer Me´diterrane´e (T = 14 ◦C)
Si on conside`re la profondeur maximale de la couche de me´lange en 1994, a` savoir
800 m, le calcul de l’effet thermobarique indique une augmentation de w∗ de moins
de 2 mm · s−1.
Afin de terminer cette e´tude sur l’effet thermobarique, il faut calculer la profon-
deur critique a` partir de laquelle une particule d’eau initialement plus le´ge`re et plus
froide que le fluide environnant et dans lequel elle coule, devient plus lourde sous
l’effet des non-line´arite´s de l’e´quation d’e´tat. En Mer du Groenland, l’eau sous la
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couche me´lange´e est syste´matiquement plus chaude et plus sale´e, mais de densite´
peu diffe´rente (convection non pe´ne´trante). Donc une particule d’eau expulse´e de la
couche me´lange´e sous l’effet d’un panache ou d’un mouvement ondulatoire sera plus
compressible que les eaux plus chaudes environnantes et verra sa densite´ augmenter
plus rapidement au cours de son trajet descendant. On comprend donc ici que plus il
y a de contraste en tempe´rature et en salinite´ entre la couche me´lange´e et la couche
sous-jacente (avec compensation en densite´ bien-suˆr), plus le milieu sera propice aux
instabilite´s thermobariques. L’expression au premier ordre de la profondeur critique
hcr a` partir de laquelle la particule provenant de la couche me´lange´e sera re´acce´le´re´e








ou` on conside`re que la couche sous-jacente a des proprie´te´s hydrologiques homoge`nes
et ou` ∆T et ∆S repre´sentent son augmentation en tempe´rature et en salinite´ re-
lativement a` la couche me´lange´e. Le rapport ∆S/∆T est calcule´ facilement sur les
diagrammes θ-S par la pente de la droite qui relie le point repre´sentatif de la couche
homoge`ne en surface et le premier point sous la thermocline. En 1994, on trouve
un rapport relativement constant et e´gal a` 0.083, soit hcr ' 0.8 Hα, ce qui donne
environ 1000 m a` −1◦C. Compte tenu des valeurs relativement faibles de la vitesse
verticale mesure´e, il est tre`s peu probable qu’une particule d’eau ait assez d’e´nergie
cine´tique pour vaincre son exce`s de flottabilite´ jusqu’a` plus de 200 m sous sa couche
d’origine. On en conclut donc qu’en 1994, la couche convective n’a pas e´te´ assez
profonde et assez froide pour sentir les effets thermobariques autrement que par une
tre`s le´ge`re acce´le´ration de ses mouvements convectifs.
3.3 Se´ries temporelles des VCM : analyse pre´liminaire
Nous allons nous appuyer sur l’expe´rience de 1994, qui a commence´ plus toˆt dans
l’anne´e que celle de 1993 et a e´te´ remarquable par l’absence totale de glace. En ac-
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1994 FLOATS
preconditioning period






































































































Fig. 3.6: Variance glissante de la composante haute fre´quence des vitesses verticales
(noires) et tempe´rature in situ (grises) des flotteurs de 1994. Les flux de surface sont
rappele´s sur le graphe du bas, et les aires grise´es correspondent aux moments ou` les
pertes de chaleur de´passent 100 W m−2 (pointille´s).
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cord avec les re´sultats obtenus pre´ce´demment sur la convection avec des mouillages
ADCP (Schott et al., 1993), la variance a` haute fre´quenceW ′w
2 de la vitesse verticale
Ww a e´te´ utilise´e comme un indicateur de l’activite´ convective. Les donne´esWw sont
pre´alablement filtre´es avec un filtre passe-haut a` 1 jour−1 puis leur variance est cal-
cule´e sur des feneˆtres glissantes de 1 jour (fig. 3.6)1. Comme observe´ pre´ce´demment
avec les jeux de donne´es eule´riennes (Schott et Leaman, 1991 ; Schott et al., 1996),
des pics de variance bien corre´le´s avec les fortes pertes de chaleur en surface ont
e´galement e´te´ releve´s. Cependant, les valeurs de 1994 sont apparues environ deux
fois plus faibles que celles de l’expe´rience de 1988-89 a` des profondeurs e´quivalentes
(Schott et al., 1993). Ceci de´montre la plus faible intensite´ de la convection en 1994
par rapport a` 1989, comme l’indiquent les valeurs moyennes relativement basses des
flux de chaleur sensible et latente de surface en fe´vrier et mars 94. Il est cependant
possible que la me´thode de mesure de Ww sur les VCM (moyennes sur 80 minutes)
entraˆıne un le´ger sous-e´chantillonnage par rapport au contenu spectral de certains
e´ve´nements transitoires caracte´ristiques des panaches et une atte´nuation des valeurs
des pics. Les flotteurs les plus profonds (VCM 89 et 93) n’ont pas conduit a` des va-
riances e´leve´es, et ce durant toute l’expe´rience, en accord avec l’hydrologie qui n’a
montre´ aucune modification significative en tempe´rature et salinite´ en dessous de
650 m, excepte´ au centre du tourbillon anticyclonique (qui se trouve n’avoir e´te´
traverse´ par aucun flotteur).
Trois tempeˆtes d’origine polaire ont eu lieu en mars 1994. La premie`re (94/03/04-
11, jours juliens 63 a` 70) n’a pas entraine´ de re´ponse remarquable sur les variances des
vitesses verticales, hormis pour le flotteur le moins profond (VCM 05, 280 me`tres).
Ceci confirme que le VCM 05 a de´rive´ aux alentours de la profondeur estime´e de
la couche de me´lange pendant la pe´riode dite de pre´conditionnement. Le plus fort
coup de vent polaire s’est produit entre le 15 et le 23 mars (jours juliens 74 a`
82) et a de´clenche´ un flux de surface turbulent atteignant rapidement 800 W ·m−2.
1Le choix de cette fre´quence de coupure est un compromis entre la ne´cessite´ de s’e´loigner de
la fre´quence d’e´chantillonnage (afin de calculer la variance sur un nombre significatif de points)
et la volonte´ d’e´tudier spe´cifiquement les hautes fre´quences. Les e´tudes similaires sur les mesures
des ADCP ont e´te´ faites avec une fre´quence de coupure 4 fois plus haute, partiellement en raison
de l’influence (inde´sirable ici) du cycle diurne de la migration du zooplankton (Fischer et Visbeck,
1993), et du meilleur e´chantillonnage (48 mesures par jour, contre 18 en 1994).
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Celui-ci est clairement corre´le´ au pic significatif de W ′w
2 observe´ sur les 4 flotteurs
situe´s entre 0 et 500 me`tres, avec une intensite´ de´croissante avec la profondeur
(∼ 0.2 cm2·s−2/100 m), et un de´lai de re´ponse d’environ 1 jour/100 m. Ce der-
nier permet d’estimer une vitesse verticale de 1 mm·s−1, qui est du meˆme ordre
de grandeur que la vitesse d’entraˆınement obtenue a` partir des simulations d’ap-
profondissement de la couche de me´lange par le mode`le TKE de´crit a` la section
1.3.2.
L’e´tude des mesures de tempe´rature des flotteurs (fig. 3.6) pendant la phase de
convection (jours juliens 74 a` 82) fournit des informations comple´mentaires sur le
milieu, dont l’analyse et l’interpre´tation sont donne´es ici. Pendant le plus fort pic de
variance du VCM05 (a` 280 me`tres), celui-ci voit sa tempe´rature osciller le´ge`rement
et augmenter de 0.1◦C en moyenne. En comparant la tempe´rature des 200 premiers
me`tres avec celle de la profondeur a` laquelle de´rive le VCM05 (fig. 2.3 et 2.4), ce
signal peut eˆtre interpre´te´ comme le me´lange de la MAW de surface, refroidie (donc
densifie´e) par le forc¸age, avec la masse d’eau interme´diaire plus froide, dans laquelle
de´rivait initialement le VCM05.
Les VCM03 et 04 (situe´s a` environ 450 me`tres de profondeur et se´pare´s de
10 km) subissent un refroidissement de 0.2◦C, puis une stabilisation vers −1.1◦C.
L’e´tude des trajectoires de ces flotteurs (fig. 2.1) montre que dans la meˆme pe´riode
de temps, ils s’e´loignent de la source d’advection de MAW (plus chaude et moins
profonde) pour de´river au sud du tourbillon A ou` l’eau des 200 premiers me`tres
est plus froide qu’au nord (fig. 2.4). De plus, on ne peut pas exclure l’hypothe`se
selon laquelle les flotteurs sont advecte´s dans le cœur interme´diaire d’eau froide pre´-
existant (interpre´te´ plus haut comme un reste d’AIW du Groenland). Il est donc
probable ici que l’effet du me´lange convectif atteste´ par les valeurs de W ′w
2 et l’effet
advectif se conjuguent pour expliquer la chute de tempe´rature de ces VCM.
La tempe´rature du VCM01 (e´galement situe´ vers 450 me`tres, mais e´loigne´ de
100 km) illustre un cas radicalement diffe´rent, puisqu’elle reste stable en moyenne
(par rapport aux 10 jours pre´ce´dents) a` −1.2◦C. En de´but de forc¸age, le capteur
de tempe´rature enregistre une excitation haute fre´quence de faible amplitude. Il est
possible de l’interpre´ter comme un signal d’homoge´ne´isation de toute la colonne
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d’eau de la surface jusqu’au flotteur (au moins), puisque l’on sait que le flotteur
de´rive dans la re´gion du bassin ou` la couche de me´lange est largement influence´e
par des eaux froides du Courant de Jan Mayen. Au plus fort des flux de surface, la
tempe´rature du VCM01 ne montre plus aucune variation et stagne a` −1.2◦C.
La stabilite´ de la tempe´rature enregistre´e par les flotteurs interme´diaires au mo-
ment ou` les mouvements verticaux sont les plus intenses peut paraˆıtre surprenante.
On l’explique assez facilement par quelques ordres de grandeur : prenons une couche
de me´lange ide´alement homoge`ne a` laquelle on applique un flux de flottabilite´ en
surface B0. Ce flux cre´e une diminution de la flottabilite´ des particules d’eau en
surface qui tendent donc a` couler. Supposons que lors du mouvement convectif, on
e´change deux particules d’eau de diffe´rence de flottabilite´ ∆b. Pour une stratification





Si le flux de flottabilite´ transporte´ par la convection est suffisant pour e´quilibrer le





Si l’on utilise les valeurs observe´es dans le bassin pendant la phase de me´lange,
c’est-a`-dire :
B0 = 6 · 10
−8 m2 · s−3, w = 2 cm · s−1, α = 0.4 · 10−4 ◦C−1, g = 10 m · s−2,
alors on obtient ∆T = 8 · 10−3 ◦C, soit sensiblement moins que la pre´cision des
capteurs de tempe´rature. Cet ordre de grandeur confirme donc bien qu’un flotteur
de´rivant dans une zone de convection peut avoir une tempe´rature stable.
Revenons un moment sur le premier forc¸age me´te´orologique de mars 94 (jours
juliens 63 a` 70), avant le forc¸age majeur analyse´ plus haut. Les faibles variances de
vitesse verticale des VCM03 et 04 peuvent s’expliquer aise´ment si l’on conside`re que
de´but mars, ils de´rivent sous la couche me´lange´e dans une veine de wsAIW (en accord
73
Chapitre 3 Les Vitesses Verticales
avec leur tempe´rature et la station 23 de la section a` 75◦N, fig. 1.8). En revanche, on
remarque, d’apre`s les mesures de tempe´rature du VCM01, que ce flotteur se trouve
de´ja` dans de l’eau du type AIW du Groenland a` cette pe´riode, eau susceptible
d’eˆtre de´ja` relativement de´stratifie´e (comme le confirmera l’analyse temps-fre´quence
de w). Aussi, les faibles variances de vitesse verticale ne peuvent s’expliquer ici que
par une stratification re´siduelle au dessus du niveau du VCM01, telle que celle que
l’on trouve dans les 200 premiers me`tres de la station 34 a` 75◦N 0◦W (fig. 1.8). Cette
le´ge`re stratification, compatible avec l’origine polaire des eaux de surface de cette
partie du bassin, aurait alors freine´ les mouvements d’eau verticaux en dessous de
300 me`tres jusqu’a` eˆtre e´rode´e au de´but du forc¸age de mi-mars.
3.4 Analyse des hautes fre´quences dans les me-
sures de vitesse verticale des VCM
Les vitesses verticales mesure´es par les flotteurs sont des signaux fondamenta-
lement non-stationnaires car ils rendent compte des e´ve´nements transitoires de´crits
pre´ce´demment. La convection, comme on l’a vu, est mise en e´vidence dans les me-
sures par l’augmentation des amplitudes des vitesses verticales. Si l’on dilate les
se´ries temporelles correspondantes (fig. 3.3), il est clair que la convection est aussi
corre´le´e a` un changement dans la signature fre´quentielle des vitesses verticales, avec
l’apparition manifeste de mouvements a` plus basse fre´quence. L’analyse et la quan-
tification de ce phe´nome`ne sur les mesures brutes des vitesses verticales fait l’objet
de cette section.
3.4.1 Pre´sentation de l’analyse continue par ondelettes
Il existe plusieurs outils d’analyse temps-fre´quence pour traiter les signaux non
stationnaires unidimensionnels. Le plus connu est sans doute le spectrogramme,
c’est-a`-dire le calcul de la densite´ spectrale de puissance sur une feneˆtre de Han-
ning glissante. Cette me´thode suppose que le signal est lentement non-stationnaire
a` l’e´chelle de la feneˆtre. Cependant, les fre´quences qui nous inte´ressent ici sont rela-
tivement proches de la fre´quence d’e´chantillonnage : il est donc ne´cessaire de choisir
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des feneˆtres relativement e´troites et donc de perdre e´norme´ment en localisation
fre´quentielle. Le compromis indispensable a` ge´rer entre localisation temporelle et
localisation fre´quentielle nous a alors amene´ a` e´tudier les mesures de vitesses ver-
ticales sous l’angle d’une analyse continue par ondelettes, dont nous allons voir la
souplesse d’utilisation au cours de la pre´sentation qui suit.
La the´orie de l’analyse continue par ondelettes a e´te´ mise au point en 1981 par
A. Grossmann et J. Morlet (Grossmann et Morlet, 1984, 1985). Contrairement a`
la transforme´e de Fourier, la transforme´e en ondelettes utilise des fonctions ana-
lysantes strictement locales dans le temps. Celles-ci n’ont que peu d’oscillations
et sont utilise´es afin de de´composer le signal f(t) en fre´quences dominantes lo-
cales. Ces fonctions analysantes sont construites par dilatation (ou contraction) et









. Les coefficients Tf (b, a) de la transforme´e par on-
delettes (T.O.) sont obtenus par corre´lation des ondelettes avec le signal f(t) :
Tf (b, a) =
∫ ∞
−∞
f(t)Ψ∗(b,a)(t)dt. Ainsi, le signal uni-dimensionnel f(t) est associe´ a` sa
transforme´e bi-dimensionnelle Tf (b, a), dont les parame`tres a et b indiquent respec-
tivement la dilatation (i.e. la fre´quence) et la translation (i.e. l’instant), et dont le
module |Tf (b, a)| repre´sente l’ade´quation de l’ondelette Ψ(b,a)(t) avec le signal f(t).
Comme les signaux que l’on veut analyser ici sont des fonctions re´elles du temps,
on choisit la famille des pseudo-ondelettes de Morlet (Sadowsky, 1996) de´finies a`
partir de Ψ(t) = eiω0te−t
2/2 avec ω0 ≥ 6 (Torre´sani, 1995). Sur la figure 3.7 sont
trace´s 3 exemples appartenant a` la famille des ondelettes de Morlet dans le do-
maine temporel et le domaine fre´quentiel. La pulsation ω0 de´termine le nombre
d’oscillations significatives des ondelettes analysantes, et influe par conse´quent sur
la re´solution temporelle de l’analyse : plus ω0 est e´leve´e, moins on est pre´cis dans
l’espace temporel. En revanche, d’apre`s le principe d’incertitude (ine´galite´ de Hei-
senberg), la re´solution fre´quentielle sera meilleure. Un avantage conside´rable de la
transforme´e par ondelettes (T.O.) par rapport au spectrogramme est l’augmentation
de sa re´solution temporelle avec la fre´quence analyse´e, comme le montre la fig. 3.7.
Cette me´thode d’analyse temps-fre´quence est donc tre`s adapte´e pour de´tecter des
phe´nome`nes transitoires a` haute fre´quence. Le manque de pre´cision fre´quentielle est
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Fig. 3.7: Allure des pseudo-ondelettes de Morlet pour diffe´rentes valeurs de pe´riodes
et de ω0, dans les domaines temporel et fre´quentiel.
partiellement compense´ par la redondance d’informations contenues dans l’analyse
continue, puisque l’utilisateur choisit lui-meˆme le nombre et la valeur des dilatations
(c’est-a`-dire des pe´riodes) qu’il veut analyser.
Afin de se familiariser avec la repre´sentation par ondelettes, un signal synthe´tise´
a` partir de sinuso¨ıdes est repre´sente´ fig. 3.8, accompagne´ du module et de la phase
de sa T.O., ainsi que de la repre´sentation de l’« areˆte » de la T.O. de´finie par les
maxima relatifs de |Tf (a)| a` chaque instant b (il existe d’autres algorithmes pour la
trouver). La restriction de la T.O. a` l’areˆte correspondante est appele´e le squelette
de la transforme´e. Le signal analyse´ se compose pendant 10 jours d’une sinuso¨ıde
pure de pe´riode 10h, puis pendant 10 jours e´galement de la somme de 2 sinuso¨ıdes de
pe´riode 22h et 36h respectivement, suivi d’une sinuso¨ıde dont la pe´riode est module´e
entre 6 et 14h a` une fre´quence de 0.05 jour−1. Sur cet exemple, on observe que
le module de la transforme´e en ondelettes indique correctement la (les) pe´riode(s)
composant le signal, et que l’extraction du squelette relatif permet de gagner en
pre´cision sur la de´termination de ces pe´riodes. Le module (multiplie´ par 2 afin de
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Fig. 3.8: Analyse par ondelettes d’un signal synthe´tise´ par sin(2pif0t) avec f0 =
2.4 j−1, puis par sin(2pif1t) + sin(2pif2t) avec f1 = 12/11 j
−1 et f1 = 2/3 j
−1, et
enfin par sin(2pifmt) avec fm = 2.4 ∗ (1− 0.2sin(2pit/20)) j
−1
tenir compte des fre´quences ne´gatives non repre´sente´es ici) est compris entre 0 (noir)
et 1 (blanc). Sa valeur maximale correspond directement a` l’amplitude de la sinuso¨ıde
de´tecte´e puisque dans cet exemple, le signal est ide´al donc la corre´lation peut eˆtre
parfaite. On observe e´galement sur le graphe du module de la T.O. l’action d’une
discontinuite´ dans le signal. Ce type de discontinuite´ s’apparente a` un e´chelon de
Heaviside et contient the´oriquement toutes les fre´quences. Il est donc « vu » par
la T.O. a` toutes les pe´riodes, et l’extension temporelle de sa signature correspond
a` la dure´e de l’ondelette analysante. C’est pourquoi cette signature prend la forme
d’un coˆne centre´ sur l’instant de la discontinuite´ et nomme´ « coˆne d’influence du
point t0 ». La phase de la T.O. n’a e´te´ repre´sente´e (fig. 3.8c) que dans la re´gion
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ou` le module est supe´rieur a` un seuil (en dec¸a duquel elle perd toute signification).
Ce seuil a e´te´ choisi a` 30% du maximum du module. Conforme´ment aux proprie´te´s
des ondelettes de Morlet, la phase de la T.O. e´volue line´airement avec le temps et
reproduit en fait le comportement de la phase de la fonction analyse´e. Bien que
porteuse d’information sur le signal, on n’utilisera pas la phase de la T.O. dans ce
qui suit. Pour plus de de´tails the´oriques et plus d’exemples, le lecteur pourra se
re´fe´rer a` l’ouvrage de B. Torre´sani (1995).
Une des principales limites de la T.O. est l’apparition d’interfe´rences quand il
y a simultane´ment une forte modulation d’amplitude et de fre´quence, ou quand
les fre´quences contenues dans le signal sont trop proches. On le de´tecte souvent en
pratique a` l’extraction de l’areˆte, car ce genre de situation provoque un croisement
des creˆtes. Dans ces re´gions du plan temps-fre´quence, on ne peut pas interpre´ter la
transforme´e en ondelettes.
Bien que l’analyse continue par ondelettes ne soit pas adapte´e a` la reconstitution
du signal (comme l’est l’analyse discre`te, particulie`rement adapte´e au filtrage), il
est tout a` fait possible mathe´matiquement de resynthe´tiser un signal a` partir de
l’areˆte de sa T.O., mais ce signal ne pourra eˆtre compare´ au signal original que si
les fre´quences qui le composent sont nettement diffe´rentiables. Ceci se comprend
tre`s simplement si l’on conside`re le fort recouvrement de deux ondelettes adjacentes
dans l’espace des fre´quences (et qui correspond a` la non-orthogonalite´ de ces 2
ondelettes). La recomposition est simplifie´e en prenant formellement pour ondelette
de reconstruction une masse de Dirac centre´e a` l’origine, qui aboutit a` la formule






utilise´e ici sous la forme d’une
somme discre`te sur les pe´riodes normalise´es a de l’areˆte. La reconstruction du signal
a` partir de la fre´quence principale a` chaque instant est ainsi tout-a`-fait licite, et
comparer l’amplitude des deux signaux n’est pas absurde. Mais il faut eˆtre beaucoup
plus prudent si l’on prend deux composantes fre´quentielles ou plus.
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Fig. 3.9: (b,c) analyse continue par ondelettes de (a) la vitesse verticale mesure´e
par le VCM03 ; (d) extraction de l’areˆte e´pure´e de la T.O. et (e) comparaison des
amplitudes correspondantes (meˆmes couleurs) avec la de´viation standard glissante
du signal (noir) ; (f) superposition du signal (a), en noir, et de sa reconstitution a`
partir des coefficients de la T.O. montre´s sur (d) et (e), en rouge
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Fig. 3.10: Meˆme analyse que la figure 3.9, a` partir d’un signal ale´atoire stationnaire
synthe´tique de spectre similaire a` celui de la vitesse verticale du VCM03
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3.4.2 Application locale et statistique de l’analyse continue
par ondelettes
L’analyse par ondelettes sera tout d’abord applique´e sur les VCM dont la vitesse
horizontale est faible fin-mars. Le VCM 03 se de´place le plus souvent a` une vitesse
infe´rieure a` 2 cm ·s−1 pendant qu’il enregistre ses plus forts pics de vitesse verticale.
Sa transforme´e en ondelettes est montre´e fig. 3.9. Afin d’ame´liorer la re´solution des
petites pe´riodes, nous avons choisi ω0=12. Etant donne´e l’amplitude tre`s compa-
rable des 2 coefficients principaux de la T.O. a` chaque instant (fig. 3.9e), ils sont
conserve´s tous les deux sur la repre´sentation de l’areˆte, sans les maxima locaux
de moindre e´nergie qui nuisent a` la lisibilite´ du graphe. Cette de´marche revient a`
filtrer les composantes les moins significatives et, espe´rons-le, la majeure partie du
signal non interpre´table ici (bruit de mesure ou signal turbulent). Au premier abord,
la T.O. peut paraˆıtre tre`s bruite´e (a` l’image du signal). Si elle montre clairement
l’augmentation des amplitudes de w pendant la convection, sa signature en fre´quence
est loin d’eˆtre limpide. Un examen plus attentif permet de voir cependant qu’il est
peut-eˆtre possible de de´gager la fre´quence instantane´e de certains e´ve´nements tran-
sitoires qui sont susceptibles de nous inte´resser. Mais auparavant, comparons cette
analyse a` celle d’un signal ale´atoire stationnaire gaussien de meˆme densite´ spectrale
de puissance2 (fig. 3.10).
On voit que l’areˆte de la T.O. du bruit pre´sente des comportements dangereu-
sement similaires a` ceux de l’areˆte de la T.O. du signal que l’on cherche a` analy-
ser. Cependant, de la comparaison des graphes 3.9e et 3.10e, on e´tablit un crite`re
supple´mentaire de tri fonde´ sur la comparaison de l’e´cart-type du signal (calcule´
sur des feneˆtres glissantes de 48h) et l’amplitude des coefficients de la T.O.. Le
crite`re empirique choisi rejette tous les points de l’areˆte e´pure´e dont l’amplitude
est infe´rieure aux 2/3 de l’e´cart-type du signal centre´ sur l’instant correspondant.
Le re´sultat de la comparaison entre le bruit et le signal est donne´ figure 3.11 pour
les 40 premiers jours de la mesure. Ce crite`re supple´mentaire nous permet bien de
distinguer le signal contenant des informations graˆce a` la relative cohe´rence de ses
2Ce signal a e´te´ construit a` partir d’un bruit blanc stationnaire gaussien filtre´ par la me´thode
“overlap-add” (Oppenheim et Schafer, 1989) de telle sorte que sa densite´ spectrale de puissance
soit presque identique a` celle de w mesure´e par le VCM 03.
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c)  Vitesse verticale du VCM03










d) Flux de chaleur turbulents en surface
Temps (jours juliens)
Fig. 3.11: Vitesse verticale du VCM03 : en points fins, areˆtes e´pure´es (a) du bruit
de meˆme spectre et (b) du signal ; en points gras, pe´riodes extraites sur la base de la
comparaison entre l’amplitude des coefficients de la T.O. et l’e´cart-type du signal.
(c) Se´rie temporelle w du VCM03. (d) Forc¸age atmosphe´rique.
pe´riodes dominantes ainsi extraites. Il devient envisageable d’interpre´ter quelques
e´ve´nements individuels, et en particulier la pe´riode tre`s interessante du jour 83
au jour 93, centre´e sur la dernie`re tempeˆte de mars pendant laquelle le VCM03 se
de´place particulie`rement peu et atteint son minimum de tempe´rature (fig. 3.6). Cette
section du signal pre´sente a` plusieurs moments un mouvement oscillant cohe´rent dont
la pe´riode (entre 8 et 11h) est compatible avec la notion de train d’ondes internes. Il
est donc possible de suivre l’e´volution de la stratification du milieu environnant par
l’observation des pe´riodes de´tecte´es dans le signal. Ainsi la fin du forc¸age de mi-mars
(jour julien 83) correspond a` un milieu tre`s de´stratifie´ (pe´riode entre 10 et 11h) puis
une tendance a` la restratification de`s le jour 85 (2 jours apre`s la fin du forc¸age)
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et un retour a` une situation tre`s de´stratifie´e jour 87, probablement a` l’occasion du
me´lange duˆ au regain de flux de surface. La pe´riode de 10-11h, repre´sentative de cette
de´stratification, caracte´rise les plus forts mouvements enregistre´s par le VCM03. La
phase terminale du dernier forc¸age est marque´e par un signal w moins e´nerge´tique a`
15h, que l’on interpre`te comme l’impact d’un mouvement convectif du type panache.
Apre`s le forc¸age de fin-mars (jours 92 a` 95), on retrouve des pe´riodes centre´es sur 8h,
repre´sentatives d’oscillations de stabilite´ et indiquant une restratification partielle.
L’analyse de ces 40 jours de mesure nous montre assez clairement une transition
localise´e entre un re´gime pre´-convectif ou` le fluide est de´ja` presque homoge`ne et
un re´gime convectif caracte´rise´ par des mouvements verticaux transitoires dont la
pe´riode est peut-eˆtre compatible avec la notion de panache. Le module de la trans-
forme´e en ondelettes de w du VCM03 (fig. 3.9b) montre nettement le de´placement
de l’e´nergie du signal vers les basses fre´quences au moment de la convection, puis
un retour assez lent a` l’e´tat initial. Afin de confirmer cette interpre´tation, on peut
de´velopper un crite`re global distingant le re´gime convectif des autres re´gimes dans
le bassin, en s’appuyant sur une analyse plus statistique de la transforme´e par on-
delettes.
A cette fin, nous de´finissons un moment µ1(t) d’ordre 1 de la T.O. en fonction
du temps par la moyenne des pe´riodes analyse´es, ponde´re´e par le module de la T.O..
Ce parame`tre s’e´crit :
µ1(t) = p¯ =
np∑
i=1




Ce mode d’analyse donne une se´rie temporelle de la pe´riode moyenne du signal
inde´pendamment de son amplitude. De la meˆme fac¸on, on peut de´finir a` chaque
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préconditionnement


































































Fig. 3.12: Pe´riode moyenne (en rouge) et e´cart type associe´ (pointille´s bleus) du
signal de vitesse verticale, calcule´s a` chaque instant a` partir des pe´riodes de l’analyse
par ondelettes ponde´re´es par le module des coefficients correspondants. Le fond est
grise´ quand les pertes de chaleur (en bas) de´passent 100 W m−2.
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Le re´sultat de ce calcul est montre´ fig. 3.12 pour tous les flotteurs, accom-
pagne´ de la se´rie temporelle des flux de surface turbulents. On observe que moins
le flotteur est profond, plus la pe´riode moyenne est globalement e´leve´e. De plus,
les pe´riodes moyennes montrent tre`s nettement un changement de re´gime pour les
flotteurs implique´s dans les mouvements de convection. En dehors des pe´riodes de
me´lange (connues par la variance des vitesses verticales), les flotteurs situe´s dans
un milieu « preˆt » a` convecter observent une pe´riode moyenne oscillant au voisi-
nage de 12 heures, qui re´augmente brutalement au moindre forc¸age (le VCM05 est
tre`s explicite sur ce point). Ainsi ce crite`re permet aussi bien d’analyser l’e´tat de
pre´conditionnement du milieu que son e´tat de convection. Le seuil de changement de
re´gime est fixe´ empiriquement a` 12 heures. Il est cohe´rent avec la pe´riode maximum
des ondes d’inertie-gravite´ qui tend vers cette valeur quand le fluide se de´stratifie.
Le VCM03, e´tudie´ plus en de´tail pre´ce´demment, offre un cas inte´ressant une fois
de plus, puisqu’il re´ve`le une forte de´stratification (pe´riode le´ge`rement supe´rieure a`
12h) sans montrer de me´lange a` proprement parler. L’analyse des pics individuels
de pe´riodes du VCM03 a montre´ que les pe´riodes repre´sente´es de fac¸on significative
dans la vitesse verticale n’exce´daient pas 15h (fig. 3.11). Cette pe´riode est conside´re´e
par la suite comme une limite infe´rieure des mouvements de me´lange qui e´chappe
au domaine ondulatoire classique.
3.5 Analyse des basses fre´quences dans les me-
sures de vitesse verticale des VCM
La nature des mouvements a` basse fre´quence est centrale dans la compre´hension
de la convection. Nous en avons vu dans la section 3.1 la partie la plus spectaculaire
sous la forme d’un de´placement d’eau de plusieurs kilome`tres vers le haut. Il s’agit
maintenant de comprendre leur relation avec les mouvements hautes fre´quences
e´tudie´s plus haut.
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Composante basses fréquences (périodes ≥ 48h)
Composante intermédiaire (périodes entre 15h et 48h)
Composante hautes fréquences (périodes ≤ 15h)
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  1  
Fig. 3.13: De´composition des signaux de vitesses verticales selon 3 bandes de
pe´riodes limite´es par des coupures a` 15 et 48h.
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3.5.1 Quantification des vitesses verticales moyennes
Nous avons constate´, a` l’aide de l’analyse par ondelettes, que les vitesses verti-
cales (non filtre´es) ont peu d’e´nergie dans les tre`s basses fre´quences (caracte´rise´es
par des pe´riodes supe´rieures a` 48h) en dehors des plages de convection. Ce crite`re et
l’analyse des pics individuels de pe´riode pendant le me´lange ont permis de de´terminer
3 bandes de fre´quences pour analyser les signaux de vitesses verticales. La premie`re
bande contient les tre`s hautes fre´quences (pe´riodes entre 2 × 80′ et 15h), qui sont
repre´sentatives de l’ensemble des ondes inertio-gravitationnelles susceptibles de se
propager dans le milieu. La seconde bande contient des fre´quences interme´diaires
(pe´riodes entre 15 et 48h) qui, d’apre`s l’analyse temps-fre´quence, ne contiennent de
l’e´nergie que pendant les e´ve´nements de me´lange. On peut de´ja` noter que le temps
de vie d’un panache serait de cet ordre de grandeur (Send et Marshall, 1996). La
troisie`me bande contient les basses fre´quences (de pe´riodes supe´rieures a` 48h) qui
sont associe´es aux vitesses moyennes de quelques mm·s−1 correpondant aux im-
portants de´placements d’eau observe´s par les flotteurs interme´diaires (fig. 3.1). Les
mesures de vitesse verticale ont e´te´ de´compose´es selon ces 3 bandes de fre´quences
avec des filtres d’ordre tre`s e´leve´, de fac¸on a` ce que l’addition des 3 composantes
obtenues redonne le signal original3.
Sur les 5 flotteurs illustre´s par la fig. 3.13, il se de´gage une relation tre`s nette entre
les fre´quences interme´diaires et les basses fre´quences. Plus exactement, on observe
tre`s peu de vitesses moyennes non nulles qui ne soient pas associe´es a` des oscilla-
tions que l’on suppose dues aux panaches. En revanche, il arrive que de tre`s fortes
oscillations entre 15 et 48h ne correspondent a` aucun signal de pe´riode supe´rieure
a` 48h (VCM05 jour 77, VCM04 jour 90). Concernant les hautes fre´quences, le
champ d’ondes inertio-gravitationnelles est assez excite´ lors des e´ve´nements convec-
tifs, comme on peut s’y attendre compte tenu des fortes amplitudes de ces ondes
en milieu faiblement stratifie´ (Saint-Guily, 1972). Les mesures du VCM01 donnent
cependant 2 cas assez interessants : jour 83-85, les 2 composantes basses fre´quences
sont tre`s actives alors que la haute fre´quence ne l’est que mode´re´ment ; jour 119-
3Les filtres ont une re´ponse impulsionnelle finie (fir1 de matlab) et d’ordre 100. L’application
du filtrage pour les temps croissants puis de´croissants (filtfilt) permet d’annuler le de´phasage
et de doubler l’ordre du filtre.
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121, une tre`s forte oscillation a` 5h n’est accompagne´e d’aucune re´ponse sur les autres
bandes.
En bref, la vitesse moyenne mesure´e par les flotteurs semble eˆtre plus fortement
relie´e a` la composante de pe´riodes interme´diaires (que l’on a associe´e aux mouve-
ments convectifs en panaches) qu’a` la composante haute fre´quence, ce qui indiquerait
que les structures turbulentes du type panache sont pre´dominantes au sein du fluide,
aux de´pens des ondes de stabilite´.
3.5.2 Discussion sur l’effet de l’instabilite´ barocline
En Mer Me´diterrane´e (Gascard, 1978) et en Mer du Labrador (Gascard et Clarke,
1983), le processus invoque´ pour expliquer des mouvements verticaux moyens, cor-
respondant a` des vitesses de 1 a` 2 mm·s−1 mesure´es par des flotteurs du meˆme
type, e´tait l’instabilite´ barocline des grandes structures de me´so-e´chelle appelee´es
chemine´es. Dans ces deux cas d’e´tude, l’instabilite´ barocline e´tait particulie`rement
bien mise en e´vidence a` partir des trajectoires horizontales des flotteurs. Dans les
observations de 1993 et 1994 en Mer du Groenland, il y a moins de signes ca-
racte´ristiques de cette instabilite´ sur les trajectoires des flotteurs que sur celles des
flotteurs de la Me´diterrane´e ou du Labrador, alors que le signal vertical moyen est
plus fort (jusqu’a` 4 mm·s−1). Ayant ve´rifie´ la validite´ de nos donne´es, nous en
concluons qu’il existe au moins un autre processus physique responsable de l’inten-
site´ de cette vitesse moyenne et que nous n’avons pas mentionne´ jusqu’a` pre´sent.
Afin de l’identifier, nous devons avoir recours a` un mode`le nume´rique 3D capable de
simuler la re´ponse des flotteurs quasi lagrangiens dans un fluide en convection.
3.5.3 Application d’un mode`le turbulent 3D (LES, Monte-
rey) et simulations de flotteurs.
Dans le cadre d’une collaboration avec R. Garwood et R. Harcourt (groupe
OPBL, Naval Postgraduate School, Monterey, Etats-Unis), nous avons compare´ les
mesures des SOFARGOS-VCM avec celles de flotteurs isobares ide´aux simule´s dans
un mode`le du type LES (Large-Eddy Simulation).
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Ce mode`le est utilise´ pour comprendre et pre´dire les processus turbulents dans
les tourbillons et les structures convectives de la couche limite oce´anique suscep-
tibles de jouer un roˆle dans les mers polaires. Conc¸u en premier lieu pour la couche
limite atmosphe´rique (Moeng, 1984), il a e´te´ adapte´ a` l’e´tude de la convection non-
hydrostatique dans l’oce´an (Garwood et al., 1994, Paluszkiewicz et al., 1994), et in-
clut l’effet thermobarique et la composante verticale de la force de Coriolis (Denbo et
Skyllingstad, 1996). La re´solution spatiale est ajuste´e de fac¸on a` re´soudre la cascade
d’e´nergie turbulente en k−5/3. Les flux non-re´solus par le mode`le sont parame´tre´s
avec des coefficients de me´lange turbulents variables dans le temps et l’espace et
calcule´s par une fermeture turbulente du deuxie`me ordre (Harcourt et al., 1998).
Dans le plan horizontal, les conditions aux bords de la boˆıte mode´lise´e sont fixe´es
par double pe´riodicite´ selon x et selon y. Les sections verticales des bords est et
ouest sont donc identiques, comme le sont celles des bords nord et sud. En surface,
le mode`le est force´ par les flux de chaleurs Q(t), le stress du vent −→τ et le bilan E−P
(pris nul dans notre cas). Au fond, il n’y a pas de glissement.
Le mode`le LES a e´te´ configure´ afin de pouvoir comparer ses re´sultats aux mesures
des flotteurs de 1994 en Mer du Groenland. L’espace simule´ fait 1024 m × 1024 m ×
960 m selon x, y et z respectivement. C’est une grille de 96×96×60 points avec une
re´solution ∆x = ∆y = 10.2 m et ∆z = 16 m. Etant donne´s les tre`s long temps de
calcul et le caracte`re pre´liminaire de cette e´tude, la simulation ne repre´sente que 6
jours de mesures expe´rimentales, entre les jours 74 et 79 compris, c’est-a`-dire pendant
la tempeˆte de mi-mars. La stratification initiale est issue des profils mesure´s station
7 (fig. 1.11). Cependant, cette station ayant e´te´ releve´e presque un mois auparavant,
nous avons utilise´ les profils obtenus par la simulation uni-dimensionnelle de´crite
section 1.3.2 au jour 74. Les conditions en surface sont issues des forc¸ages ECMWF
au point 74◦N30’ 2◦W30’. 160 flotteurs isobares ont e´te´ introduits dans le volume a`
raison de 8 re´partis horizontalement tous les 48 m de profondeur (le premier des 20
niveaux e´tant a` 16 m de profondeur).
Les mesures des 3 premiers jours de simulation sont peu fiables car c’est le temps
ne´cessaire a` l’ajustement du mode`le (qui a e´te´ e´value´ lors d’expe´riences pre´ce´dentes
avec flux et vents constants). Nous allons nous concentrer ici sur l’interpre´tation
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des vitesses verticales moyennes non nulles. La figure 3.14 montre les mesures des
flotteurs simule´s le dernier jour compare´es a` celles des flotteurs re´els ce meˆme jour
(jour julien 79) ou` les flux atteignaient encore 600 W ·m−2. Les vitesses verticales
moyennes de l’eau vues par les flotteurs simule´s sont parfaitement compatibles avec
celles mesure´es par les flotteurs SOFARGOS-VCM, et ceci malgre´ la dispersion
horizontale des flotteurs re´els dans le bassin. Le mode`le montre e´galement que des
flotteurs moins profonds (dans les 100 premiers me`tres) auraient plutoˆt enregistre´
des vitesses moyennes ne´gatives du meˆme ordre de grandeur.

























w des VCM du LES           
moyenne de w dans LES      
écart type de w dans LES   
w expérim. des SOFARGOS−VCM
Fig. 3.14: Vitesse verticale moyenne mesure´e par les 160 flotteurs isobares du LES
le dernier jour de simulation par le mode`le (jour 79) dans les conditions re´alistes
de la Mer du Groenland. Elles sont compare´es individuellement et statistiquement
(moyenne et e´cart-type) aux vitesses moyennes mesure´es in situ par les SOFARGOS-
VCM le meˆme jour.
L’interpre´tation de ce signal est donne´e par un examen attentif des trajec-
toires des flotteurs isobares simule´s. Il semble en effet que les flotteurs de´rivent
pre´fe´rentiellement dans les zones convergentes existant a` leur niveau de profondeur
(Harcourt et al., 1998). Quand les flux de flottabilite´ sont suffisamment intenses, ces
re´gions sont associe´es a` des mouvements descendants en surface et a` des mouvements
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ascendants pre`s de la base de la couche me´lange´e (ici a` 600 m, le mode`le ayant tre`s
le´ge`rement sous-estime´ l’approfondissement de la couche me´lange´e). Dans le mode`le,
les panaches sont vus comme un mouvement turbulent qui tend a` s’organiser en cel-
lules sous l’effet des flux de flottabilite´ et du stress du vent. Lorsque l’effet du stress
du vent n’est pas pre´dominant, ces cellules s’organisent plutoˆt verticalement et s’ap-
parentent bien a` la notion de panache, avec un coeur de vitesses descendantes qui est
convergent en surface et divergent au fond, et des re´gions globalement ascendantes
autour. Il est important de garder en me´moire cependant le caracte`re extreˆmement
transitoire et mouvant de cette organisation du fluide, confe´rant une valeur uni-
quement statistique a` l’analyse du comportement des flotteurs. En 1994, tous les
flotteurs ont de´rive´ sous 250 m, qui repre´sente grossie`rement la profondeur d’in-
version des vitesses verticales moyennes quand la couche me´lange´e est profonde de
600 m (fig. 3.14). Ils ont donc statistiquement tendance a` e´chantillonner des vitesses
ascendantes, expliquant ainsi la composante basse fre´quence positive des mesures.
L’interpre´tation comple`te des re´sultats du mode`le n’est pas l’objet de cette the`se
mais fait partie de sa continuite´. On peut cependant se reporter a` l’e´tude de Harcourt
et al. (1998) pour une analyse similaire faite dans le cadre de la convection profonde
en Mer du Labrador. Afin de clore cette comparaison, la figure 3.15 pre´sente la su-
perposition des mesures de de´placement de l’eau du VCM04 avec celles des flotteurs
isobares simule´s.
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Fig. 3.15: Comparaison du signal de de´placement vertical de l’eau mesure´ par les
8 flotteurs isobares simule´s a` 400 m (traits fins) avec celui du VCM04 (profond de
410 m, trait e´pais) entre les jours juliens 74 et 80 de 1994.
3.6 Synthe`se
A partir d’e´tudes en cours et de simulations re´centes avec un mode`le de type
LES de´veloppe´ par l’e´quipe de R. Garwood (Naval Postgraduate School, Monterey,
Etats-Unis), il semblerait que la composante basse fre´quence du signal puisse eˆtre
le re´sultat statistique du comportement isobare du flotteur quand celui-ci de´rive
au milieu d’un ensemble de panaches. Le sens et l’intensite´ de la vitesse moyenne
de´pendraient en fait du signe de la vitesse verticale des zones horizontalement conver-
gentes dans lesquelles le flotteur a tendance a` eˆtre pie´ge´. Ce signe est lie´ a` la pro-
fondeur du flotteur relativement aux panaches dont l’extension verticale est limite´e
par la profondeur de la couche de me´lange. Ainsi, les mesures de plusieurs flotteurs
a` diffe´rents niveaux sont susceptibles de fournir une e´valuation de la profondeur
de la couche de me´lange par l’interme´diaire des valeurs des vitesses moyennes. Par
exemple, les flotteurs simule´s mesurant les plus fortes vitesses moyennes positives se
situent aux 2/3 de la hauteur de la couche de me´lange. Cette estimation ne´cessite
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cependant d’e´valuer inde´pendamment l’influence de l’instabilite´ barocline, dont le
de´veloppement se de´tecte par le mouvement horizontal des flotteurs, et qui n’a appa-
remment pas eu lieu en 1994. Par ailleurs, si les mesures des flotteurs ne permettent
pas de ve´rifier la neutralite´ des panaches dans le transport vertical net de l’eau (a`
cause de leur comportement isobare), ils sont en revanche tre`s sensibles aux conver-
gences et divergences induites par les panaches dans le champ de vitesses 3D et
mettent ainsi remarquablement en e´vidence la transition ondes/panaches.
L’analyse temps-fre´quence du signal de vitesse verticale permet e´galement de
de´tecter des changements de re´gime sur la composante hautes fre´quences du signal.
La pe´riode moyenne du signal montre un de´placement significatif vers des valeurs
sensiblement supe´rieures a` 12h quand le me´lange est actif. Hors des e´ve´nements
convectifs, la valeur de la pe´riode moyenne du signal indique si le flotteur de´rive
dans un milieu preˆt a` convecter (pe´riode moyenne autour de 12h) ou dans un milieu
plus stratifie´ (pe´riode moyenne infe´rieure a` 12h).
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Chapitre 4
Les cascades d’e´chelles
4.1 Vitesses verticales en milieu convectif
non stratifie´
4.1.1 Lois d’e´chelle
Les expe´riences de convection en milieu tournant en laboratoire, ainsi que les
e´tudes nume´riques a` l’aide de mode`les non hydrostatiques a` fortes re´solutions spa-
tiale et temporelle, ont permis d’e´tablir les lois d’e´chelle caracte´risant les distances
l et les vitesses u implique´es dans le processus de convection profonde oce´anique.
Ces relations sont le plus souvent de´duites d’un raisonnement the´orique sur l’ho-
moge´ne´ite´ des relations entre les inconnues et les parame`tres externes du proble`me,
et elles permettent d’estimer les e´chelles des structures associe´es a` la convection
profonde comme les panaches ou les « coˆnes ». Les parame`tres externes sont au
nombre de quatre :
– B0 [m
2·s−3] : le flux de flottabilite´ en surface (voir section 3.2.1) ;
– f [s−1] : le parame`tre de Coriolis ;
– h [m] : la profondeur de la couche conside´re´e comme homoge`ne (couche de
me´lange ou profondeur du bassin) ;
– N [s−1] : la fre´quence de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ caracte´risant la stratification autour
de la zone de convection.
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Pendant la phase de me´lange, a` l’inte´rieur du volume subissant les mouvements
convectifs, la stratification est conside´re´e comme neutre car le me´lange duˆ aux flux
de flottabilite´ est intense. Ainsi, N n’intervient que dans les expressions concernant
l’e´volution de ce volume dans le temps, en particulier son approfondissement (Vis-
beck et al., 1996 ; Whitehead et al., 1996) dont nous discuterons dans la prochaine
section. Appelons l l’e´chelle des distances et u celle des vitesses1 dans la zone de
convection. Si celle-ci est controˆle´e par la profondeur h de la couche homoge`ne, on
obtient (en l’absence d’effets dus a` la rotation) :
l ∼ lnorot = h (4.1)
u ∼ unorot = (B0h)
1/3 (4.2)
Le re´gime de convection correspondant est turbulent et tridimensionnel. On retrouve,
pour la vitesse, l’estimation de w par w∗ (e´quation (3.8), de´taille´e section 3.2.2) dans
le cas non thermobarique avec un flux de chaleur homoge`ne selon z. Sous l’effet
des brusques pertes de flottabilite´ en surface, des noyaux transitoires de tre`s forte
vitesse verticale descendante apparaissent, associe´s a` un environnement de vitesses
ascendantes qui e´quilibre le bilan de masse. Nous avons de´ja` vu (chapitre 3) que ces
structures ont le nom de panaches.
Si h est grand (on verra plus loin comment quantifier cette hypothe`se), la par-
ticule d’eau parcourt la hauteur de la colonne d’eau en un temps comparable ou
supe´rieur a` une pe´riode d’inertie (i.e. 2pi/f). Le fluide a donc le temps de sentir
l’effet de la rotation terrestre avant que la convection n’ait homoge´ne´ise´ la colonne
d’eau. Les e´chelles des mouvements, en particulier dans les panaches, seront alors
affecte´es par f , suivant les lois :












1Dans cette dynamique, l ∼ lx ∼ ly ∼ lz et w ∼ u
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Certaines structures engendre´es dans ce re´gime posse`dent une syme´trie axiale qui
permettent de les traiter par une dynamique bidimensionnelle. Maxworthy et Nari-
mousa (1994) les observent sous une profondeur critique de transition et e´galement
a` la pe´riphe´rie de la re´gion force´e avec des caracte´ristiques distinctes de taille et de
vitesse. Les « coˆnes », nomme´s ainsi en raison de leur e´vasement vers la base, sont la
forme finale des structures pe´riphe´riques engendre´es et transforme´es par l’instabilite´
barocline (Jones et Marshall, 1993 ; Send et Marshall, 1995).
Le nombre de Rossby naturel R∗o (Maxworthy et Narimousa, 1994 ; Jones et
Marshall, 1993) est un nombre de´fini par le rapport entre l’e´chelle lrot des panaches













Dans l’oce´an, les valeurs de R∗o sont comprises entre 0.01 et 1 (contrairement a`
l’atmosphe`re ou` elles sont de l’ordre de 10). Ce nombre sans dimension est un ex-
cellent crite`re de transition entre le re´gime non-rotationnel et le re´gime rotationnel,
puisque son inverse peut eˆtre interpre´te´ comme le nombre d’excursions verticales
d’une particule d’eau pendant une pe´riode d’inertie.
Les constantes de proportionalite´ intervenant dans les lois d’e´chelles (4.3) et
(4.4) sont ensuite de´duites des expe´riences nume´riques (Jones et Marshall, 1993) ou
de laboratoire (Maxworthy et Narimousa, 1994 ; Whitehead et al., 1996). Fernando
et al. (1991) obtiennent, lors d’expe´riences de laboratoire, les lois l = 3.2lrot et
u = 2.4urot. La relation concernant les vitesses a e´te´ ve´rifie´e par les expe´riences et
refle`te la valeur r.m.s. du signal de vitesse. La valeur l, e´labore´e the´oriquement, serait
en rapport avec la dimension late´rale des panaches, mais ce point reste a` e´claircir.
La re´solution horizontale du positionnement des flotteurs isobares est insuffisante
pour de´tecter des structures du type panache. En revanche, nous avons vu que les
mesures de vitesses verticales sont suffisamment pre´cises et e´chantillonne´es. C’est
pourquoi nous nous interesserons ici de plus pre`s aux lois d’e´chelle relatives a` u.
Il existe actuellement un consensus entre mode´lisateurs et expe´rimentateurs selon
lequel la convection est controˆle´e par la rotation pour R∗o ≤ 0.1 et par la profondeur
de la couche me´lange´e pour R∗o ≥ 0.7. Cependant, les re´sultats divergent pour les
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valeurs de R∗o comprises entre 0.1 et 0.7, pour lesquelles les panaches des mode`les
nume´riques ressentent de´ja` les effets de la rotation. Cette diffe´rence de comporte-
ment serait due aux valeurs de diffusion dans les mode`les et a` leur mode de fermeture
simplifie´ (Marshall et Schott, 1998). En effet, le degre´ d’organisation du fluide dans
ces mode`les est tre`s sensible a` la parame´trisation des processus sous-maille. Maxwor-
thy et Narimousa (1994) sugge`rent que l’anisotropie des viscosite´s choisie par Jones
et Marshall (1993) est probablement responsable de cette divergence de re´sultats. Ils
restent cependant prudents concernant leur expe´rience et en particulier l’influence
de la friction au fond de la cuve. Sander et al. (1995) vont plus loin graˆce a` une e´tude
nume´rique comparative, et e´tablissent que la dynamique turbulente de la couche de
me´lange (et son aspect tri- ou bidimensionnel) dans sa phase initiale d’approfondis-
sement de´pend des parame`tres de diffusion du mode`le de`s que la viscosite´ est prise
supe´rieure a` 0.1 m2·s−1. L’ensemble de ces re´sultats est repris et synthe´tise´ dans
l’article de Marshall et Schott (1998, sections 3.3, 3.4 et 3.5).
4.1.2 Application nume´rique en Mer du Groenland en 1994
et comparaison avec 1989
Afin de comparer les ordres de grandeur pre´ce´demment expose´s avec les re´sultats
expe´rimentaux, le tableau 4.1 rappelle les expressions des grandeurs e´tudie´es et en
donne les valeurs dans les cas de 1989 et 1994 en Mer du Groenland. Les trois
parame`tres communs a` toutes les expe´riences ont les valeurs suivantes :
f = 2Ω sinϕ = 1.4 · 10−4 rad. · s−1












Les valeurs de 1989 sont reprises ou calcule´es a` partir de l’article de Schott
et al. de 1993 (rappele´es dans Marshall et Schott, 1998). Les valeurs de 1994 sont
extrapole´es a` partir des observations pre´sente´es dans cette the`se. Afin d’estimer la
sensibilite´ de chaque e´valuation, 2 cas ont e´te´ conside´re´s, tous deux plausibles compte
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The´orie 3-6/03/89 15-22/03/94 16-19/03/94
Param. Expression Unite´
h = 1500 m
Q = 640 Wm−2










[m2 · s−3] 6 · 10−8 4.4 · 10−8 6 · 10−8
lnorot h [m] 1500 800 600
unorot (B0h)
1






























[s] 40 h 25 h 16 h
Tab. 4.1: Estimation des parame`tres caracte´ristiques de la convection profonde en
milieu non stratifie´ dans la Mer du Groenland de 1989 et 1994.
tenu de l’he´te´roge´ne´ite´ du bassin et de l’allure de la courbe des flux de surface. Dans
le premier cas, on force une couche « homoge`ne » de 800 m (profondeur suppose´e
dans le centre du tourbillon A) pendant 8 jours avec un flux de chaleur moyen de
470 Wm−2 (moyenne des flux de chaleur entre les jours juliens 74 et 82). Dans le
second cas, en accord avec des profils faits le 19 mars (jour 78), on fixe la profondeur
de convection a` 600 m en appliquant le forc¸age moyenne´ entre les jours 76 et 80,
soit 640 Wm−2 pendant 4 jours.
Les flux de flottabilite´ de 1989 et 1994 ne sont pas tre`s diffe´rents, mais le
pre´conditionnement de 1989 a conduit a` une couche de me´lange initiale plus pro-
fonde qu’en 1994. Ceci n’influence ici que les estimations de vitesses verticales (hors
effet de rotation) et le nombre de Rossby naturel. En 1989, le temps de me´lange
tmix est le triple du temps estime´ pour l’ajustement ge´ostrophique tinertie et les ef-
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fets de la rotation, selon Jones et Marshall (1993) ou Send et Marshall (1995) ne
seraient alors plus ne´gligeables. Appliquons alors a` urot (4.4) calcule´e pour 1989 le
coefficient 2.4 tire´ d’expe´riences en laboratoires (Fernando et al., 1991, Marshall et
Schott, 1998). On obtient alors w ' 5 cm · s−1, en accord avec les observations par
les ADCP (Schott et al., 1993). Cette estimation est d’autant plus cre´dible qu’elle
se place dans le domaine R∗o ≤ 0.1 ou` expe´rimentateurs et mode´lisateurs s’accordent
pour donner a` la rotation une influence de´terminante sur les structures convectives
et les panaches en particulier.
Le cas de 1994 est plus de´licat puisqu’il se place pre´cise´ment dans le domaine
d’incertitude du controˆle dynamique de ces structures par la rotation (i.e. 0.1 ≤
R∗o ≤ 0.7). Les pics d’amplitude significative sont bien maximum quand les pertes de
flottabilite´ en surface sont les plus importantes (jours 75 a` 80 et jour 87, section 3.3,
fig. 3.3). Pour tous les flotteurs pris dans la couche en convection, ces pics de´passent
assez syste´matiquement 1 cm · s−1 et atteignent couramment 2 cm · s−1. Ils ne
de´passent qu’exceptionnellement la valeur calcule´e w∗ par (3.8) a` partir des flux de
flottabilite´ turbulents, soit 2.6 cm · s−1, excepte´ le flotteur 05 a` 280 m. Peut-eˆtre
est-il le plus repre´sentatif de la couche homoge`ne directement affecte´e par les flux de
surface. Dans son enregistrement, on remarque principalement une forte oscillation
transitoire dont 2 pics particulie`rement intenses (respectivement a` -4 et 3 cm · s−1)
ont des valeurs compatibles avec la notion de panache. On peut estimer la pseudo-
pe´riode de cet e´ve´nement a` 22 heures, ce qui nous place dans la fourchette de temps
de me´lange tmix calcule´e table 4.1. Ce type d’oscillation a` basse fre´quence est un
e´ve´nement isole´ repre´sentatif du changement de re´gime e´tudie´ a` la section 3.4.2 de
fac¸on plus statistique.
Il paraˆıt cependant assez clair que les amplitudes des vitesses verticales n’ont pas
atteint 5 cm ·s−1 comme en 1989, et comme le sugge´reraient les estimations donne´es
par 2.4 urot (respectivement 4.3 et 5 cm · s
−1 selon les 2 hypothe`ses pre´sente´es
tableau 4.1). L’estimation de la vitesse verticale par w∗ (vitesse turbulente tridi-
mensionnelle calcule´e section 3.2.2) est beaucoup plus proche des mesures faites par
les flotteurs. Ce re´sultat expe´rimental tendrait a` appuyer les re´sultats en laboratoire
(par rapport aux mode`les) concernant la valeur de R∗o repre´sentative de la transition
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entre re´gime turbulent tridimensionnel et re´gime quasi bidimensionnel (R∗o = 0.08
d’apre`s Maxworthy et Narimousa, 1994). Il serait cependant ne´cessaire d’analyser
un hiver en Mer du Groenland ou` la convection a atteint au moins 3000 m, et ou`,
d’apre`s cette the´orie, les vitesses verticales ne devraient malgre´ tout pas de´passer
5 cm · s−1 a` flux de surface e´quivalent (si l’on omet l’effet thermobarique). En Mer
Me´diterrane´e, lors des expe´riences MEDOC de 1970 (MEDOC group, 1970, Stommel
et al., 1971) la convection a e´te´ tre`s profonde et des vitesses verticales de 10 cm ·s−1
ont e´te´ mesure´es. Cette observation est cohe´rente avec ce qui vient d’eˆtre expose´,
puisque le coefficient d’expansion thermique α, qui intervient dans l’expression de
B0, a une valeur 4 fois plus e´leve´e en Mer Me´diterrane´e (fig. 3.4 et Lherminier et
Gascard, 1998). Ainsi, a` flux de chaleur e´quivalent en surface, le flux de flottabilite´
induit en Me´dite´ranne´e sera 4 fois plus intense qu’en Mer du Groenland, engendrant
ainsi des vitesses verticales pre`s de 2 fois plus fortes.
4.2 Formation et e´volution des zones convectives
en milieu stratifie´
4.2.1 Cascade directe et cascade inverse
Conside´rons maintenant un bassin initialement faiblement stratifie´ (de fre´quence
de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ N de´finie par (1.1)) et soumis aux pertes de flottabilite´ B0. Les
expe´riences nume´riques et en laboratoire (Visbeck et al., 1996 ; Whitehead et al.,
1996) montrent que dans la re´gion ou` s’applique le flux, la couche de me´lange s’ap-









soit environ 600 m apre`s 8 jours de forc¸age dans le cas Groenland 1994, si l’on
conside`re la stratification moyenne calcule´e a` partir des profils de fe´vrier (fig. 1.9)
et correspondant a` N = 4.4·10−4 s−1 (soit Tbv = 4
h).
Puis le contraste horizontal qui s’e´tablit entre la re´gion en convection et son en-
vironnement stratifie´ devient important et engendre un courant de bord autour de
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la re´gion de´stratifie´e par ajustement ge´ostrophique, selon l’e´quation du vent ther-
mique. L’ensemble dynamique ainsi e´tabli prend le nom de chemine´e. Dans ces
simulations, la chemine´e a une taille impose´e par la taille de la surface sur laquelle
est applique´ le forc¸age (un disque de rayon Re), et elle est engendre´e indirectement
par l’aggre´gation des panaches dans un volume de´limite´, donc par un processus de
« cascade inverse » d’e´nergie (des petites vers les grandes e´chelles). Son approfon-
dissement est ralenti par l’apparition d’instabilite´s baroclines dues a` la cambrure
des isopycnes a` sa pe´riphe´rie. Sa stabilite´ tient alors a` un e´quilibre entre, d’une
part, son homoge´ne´isation et son approfondissement maintenus par le forc¸age en
surface et, d’autre part, sa de´formation late´rale par instabilite´ barocline a` travers
la zone frontale (qui tend a` restratifier la chemine´e). En re´gime stationnaire, les
gains de flottabilite´ late´raux compensent exactement les pertes de flottabilite´ en
surface. D’apre`s les travaux de Visbeck et al. (1996), les simulations nume´riques et
les expe´riences en laboratoire permettent d’e´tablir les relations










L’estimation la plus faible du temps d’ajustement dans le cas Groenland 1994 est de
20 jours, qui conduirait alors a` une chemine´e de 20 km de rayon et 550 m de profon-
deur (± 100 m). Meˆme pour une structure de dimension horizontale 2 fois plus petite,
le forc¸age en 1994 a dure´ trop peu de temps pour que l’on puisse observer le re´sultat
d’une cascade inverse d’e´nergie. Cette observation est cohe´rente avec de nombreux
re´sultats dans les autres sites de convection, qui ont amene´ Visbeck et al. (1996) et
Whitehead et al. (1996) a` cette conclusion : si l’instabilite´ barocline est un e´le´ment
pre´ponde´rant pendant la phase d’expansion (« spreading »), elle est d’importance
secondaire pendant la phase de me´lange, ralentissant peu (ou pas) l’approfondis-
sement du volume en convection. C’est probablement la raison pour laquelle les
mode`les unidimensionnels (ou quasi 1D) donnent des re´sultats assez convaincants
jusqu’a` la fin du premier forc¸age important de mars (Visbeck et al., 1995 ; Morawitz
et al., 1996). Cette conclusion omet cependant l’alternance probable des phases de
me´lange et d’expansion a` l’occasion de fortes tempeˆtes successives (Gascard, 1978).
Ce point ne peut he´las pas eˆtre approfondi dans le cadre de l’expe´rience Groen-
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land 1994, la convection ayant e´te´ trop limite´e essentiellement a` cause de la faible
intensite´ du forc¸age.
Nous allons maintenant voir qu’il existe peu de signes de la « cascade directe »
d’e´nergie que caracte´rise la dissociation d’une e´ventuelle chemine´e de convection
en coˆnes ou tourbillons ge´ostrophiques. Les me´andres dessine´s par la trajectoire du
VCM05 (fig. 2.3) autour du tourbillon A pourraient en eˆtre un indice. Cependant
aucune mesure comple´mentaire effectue´e par le VCM ne permet de diffe´rencier ce
phe´nome`ne des autres causes possibles d’une telle trajectoire (comme l’advection de
MAW qui induit un front hydrologique dans les 300 premiers me`tres au nord du
tourbillon). De plus, ces me´andres apparaissent pendant la phase de me´lange et non
20 jours plus tard.
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Fig. 4.1: Trajectoires des flotteurs qui sont reste´s regroupe´s apre`s le 14 avril 1994,
soit 2 VCM autour de 450 m et un a` 830 m. La couleur indique la valeur d’un
parame`tre : a` gauche la tempe´rature in situ, a` droite le temps. Des marqueurs sont
ajoute´s avec un espacement de 2 jours.
Un moyen d’identifier d’e´ventuels tourbillons de ce type pendant la phase d’ex-
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pansion est d’examiner les trajectoires et les tempe´ratures mesure´es par les flotteurs
au cours de leur de´rive pour de´tecter l’AIW du Groenland (qui a e´te´ renouvele´e pen-
dant la convection). Si l’on observe les sections de trajectoire ve´rifiant T < −1.05 ◦C,
on obtient 2 re´sultats interessants (fig. 4.1). Le premier a de´ja` e´te´ e´tudie´ et concerne
la persistance du tourbillon A mise en e´vidence par le VCM89. Le second est donne´
par le VCM03 dont la fin de trajectoire en festons a e´te´ analyse´e par filtrage des
composantes spatiales. A partir du jour julien 139, il s’agit d’un tourbillon anticyclo-
nique en translation a` environ 6 cm·s−1 (dont la direction e´volue dans le temps), de
pe´riode avoisinant 2.5 jours pour un diame`tre de 3 km. Le flotteur de´rive tre`s pre`s
du centre du tourbillon, mais le diame`tre qu’il indique, et qui correspond au rayon
interne de de´formation, n’est que la taille minimum du tourbillon. C’est pourquoi
nous ne pouvons pas re´ellement analyser la taille de cette structure a` la lumie`re des
e´tudes faites sur les coˆnes. En revanche, la pe´riode de rotation permet, dans l’hy-
pothe`se d’une rotation solide (i.e. vor = 2ω), d’estimer une vorticite´ de −5·10−5 s−1,
soit pre`s de 10 fois plus grande que celle du tourbillon A et seulement un tiers de f .
Les vitesses verticales mesure´es par le VCM03 ne sugge`rent pas de me´lange convectif
pendant cette pe´riode ou` seules sont observe´es les fre´quences relatives aux ondes de
stabilite´, qui pourraient avoir e´te´ excite´es a` l’occasion des forc¸ages d’avril. Ce tour-
billon peut donc eˆtre repre´sentatif de la phase post-convective, mais il est difficile de
savoir s’il est repre´sentatif des tourbillons ge´ostrophiques issus de la cascade directe.
Le VCM04 n’indique aucun mouvement de rotation a` petite e´chelle mais sa
de´rive, associe´e a` celle (simultane´e) du VCM03, de´crit a` 450 m de profondeur un
mouvement globalement cyclonique a` l’e´chelle de plusieurs dizaines de kilome`tres,
avec une tempe´rature plutoˆt homoge`ne et froide. Le flotteur profond (fig. 4.1), bien
qu’a` des tempe´ratures plus e´leve´es de 1 a` 2 dixie`mes de degre´, confirme la dynamique
cyclonique a` grande e´chelle (environ 70 km de diame`tre, taille qui se situe a` la limite
entre la me´so et la grande e´chelle) et revient a` sa position initiale apre`s 44 jours. Le
tableau 4.2 re´capitule les 3 e´chelles observe´es a` l’aide des trajectoires des flotteurs
isobares 03, 04 et 89.
Pour conclure cette section, nous pouvons donc dire que dans les mesures de
1994, il existe peu d’indices soit de cascade inverse aboutissant a` la formation
104
Chapitre 4 Les cascades d’e´chelles
Cate´gorie Petite e´chelle Me´so-e´chelle Grande e´chelle
Sens anticyclonique anticyclonique cyclonique
Diame`tre ≥3 km 30 km env. 70 km
Pe´riode 2.5 jours 10 jours env. 50 j.
Vorticite´ 5·10−5 s−1 7·10−6 s−1 env. 10−6 s−1
Tab. 4.2: Echelles observe´es dans le bassin du Groenland pendant la phase post-
convective en avril-mai 1994.
d’une chemine´e par ajustement ge´ostrophique d’un volume convectif, soit de cas-
cade directe aboutissant a` la formation de tourbillons de taille comparable au rayon
de de´formation. Ce constat est en accord avec le forc¸age atmosphe´rique relative-
ment faible en dure´e et en intensite´ de l’hiver 1994 et met en lumie`re l’impor-
tance de l’advection et/ou de la re´manence de structures de me´so-e´chelle dans le
pre´conditionnement.
4.2.2 Importance des structures a` me´so-e´chelle
La dynamique de la phase de me´lange de´pend donc essentiellement des pa-
rame`tres B0 et N (d’apre`s 4.6). Dans l’ensemble des simulations faites jusqu’a`
pre´sent, le volume en convection est en fait pre´conditionne´ artificiellement par la va-
leur plus e´leve´e de B0 a` sa surface
2. En Mer du Groenland, le forc¸age me´te´orologique
est peu contraste´ a` me´so-e´chelle. En revanche, la fre´quence de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ N , qui
apparaˆıt au de´nominateur de l’expression de la profondeur finale atteinte par la
convection, est relativement he´te´roge`ne dans le bassin. C’est donc la stratification
relative dans le bassin qui joue un roˆle dans le pre´conditionnement des structures
convectives et permet d’estimer Re a priori, plutoˆt que la distribution spatiale de
B0 (contrairement aux expe´riences de laboratoires et aux simulations nume´riques).
Nous allons l’e´tudier de plus pre`s dans le cas de nos observations.
L’observation de l’e´tat de stratification moyen des 600 premiers me`tres dans le
gyre du Groenland en 1994 (fig. 4.2) indique clairement que la re´gion autour de
75◦N 6◦W est la zone la plus de´stratifie´e du Gyre du Groenland, avec une fre´quence
2En fait, la forme circulaire du forc¸age est sense´e e´voquer la re´gion centrale du gyre cyclonique
ou` les eaux de surface sont plus denses qu’a` la pe´riphe´rie, donc plus susceptibles de convecter
profonde´ment. C’est pourquoi les valeurs de Re (rayon de la re´gion en convection) trouve´es dans
la litte´rature de´passent souvent 50 km.
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Fig. 4.2: Stratification du Gyre du Groenland repre´sente´e par une analyse objective
des pe´riodes moyennes de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ calcule´es a` partir des profils hydrologiques
du Valdivia. a) Moyenne sur les 600 premiers me`tres ; b) Moyenne entre 300 et
600 m. La longueur de corre´lation est 40 km.
de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ moyenne infe´rieure a` Nmax = 3·10
−4 s−1 sur les 600 premiers
me`tres. Elle correspond en grande partie au tourbillon anticyclonique A e´tudie´ au
chapitre 2. Les re´gions A, B et C, ou` des eaux type GAIW ont e´te´ de´tecte´es a` des
profondeurs interme´diaires, sont rappele´es sur la fig. 4.2. La section repre´sentant
la couche entre 300 et 600 m (fig. 4.2b) met en valeur les noyaux A et C d’AIW
du Groenland par leur relative de´stratification (nous avons vu que le noyau B n’est
de´tecte´ que par le VCM01, qui n’est pas pris en compte dans cette section). Mais
il est remarquable de constater que la stratification des 300 premiers me`tres est
suffisamment he´te´roge`ne pour imposer au centre du gyre (fig. 4.2a, 75◦N 3◦W) une
re´gion mieux pre´conditionne´e que C, en accord avec le concept du doˆme des isopycnes
associe´ a` la circulation cyclonique a` grande e´chelle. Ainsi, si les « vestiges » de
pre´ce´dents e´ve´nements convectifs sont susceptibles de jouer un roˆle favorable dans
le pre´conditionnement de la convection profonde, ils ne constituent pas pour autant
une condition ne´cessaire.
Afin de pre´ciser l’e´tude du pre´conditionnement, nous tenons compte maintenant
de la re´partition spatiale de la perte de flottabilite´ induite par la totalite´ des flux de
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chaleur en surface. L’e´quation (4.6) est utilise´e en moyennant le flux de flottabilite´
dans le temps sur les 8 jours du forc¸age de mi-mars et en utilisant les valeurs de
fre´quence de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ expose´es plus haut (fig. 4.2a). Nous en de´duisons une
carte de profondeur e´quivalente qui correspond a` la profondeur de la couche de
me´lange calcule´e selon une dynamique unidimensionnelle (fig. 4.3).
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Fig. 4.3: Estimation de la profondeur de la Couche de Me´lange (CM) attendue par
une dynamique unidimensionnelle d’apre`s l’e´tat de pre´conditionnement du bassin
et la variabilite´ spatiale des flux de surface. Les profondeurs finales de la CM sont
e´galement estime´es par des stations releve´es moins de 2 jours apre`s la fin du forc¸age,
et reporte´es en nombres noirs sur la figure.
Le gradient horizontal des flux, maximum vers le nord-ouest, accentue encore la
sensibilite´ de la re´gion A a` la convection alors que la re´gion C a` l’est du Gyre du
Groenland devient presque marginale. En accord avec les re´sultats du mode`le TKE
pre´ce´demment utilise´, les profondeurs calcule´es ainsi sont globalement supe´rieures
a` celles releve´es sur 10 stations hydrologiques de la pe´riode post-convective. Les
mesures refle`tent e´galement la me´connaissance de la re´gion B (avec une profondeur
mesure´e a` 74◦N bien supe´rieure a` celle attendue) et l’assez forte he´te´roge´ne´ite´ de
la profondeur de la couche me´lange´e dans le bassin. Bien que partiellement en ac-
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cord avec les valeurs expe´rimentales, les re´sultats du calcul unidimensionnel donnent
e´galement cette image contraste´e du bassin et corroborent l’approfondissement maxi-
mum de la couche me´lange´e observe´e dans la re´gion A. Ils soulignent aussi l’impor-




Au cours de ce travail de the`se, les processus lie´s a` la convection profonde ont
e´te´ e´tudie´s a` l’aide de donne´es re´colte´es en Mer du Groenland pendant l’hiver 1994.
L’analyse de l’interaction entre les diffe´rentes e´chelles (spatiales et temporelles) a mis
en e´vidence l’omnipre´sence des processus aux plus petites e´chelles (turbulence, ondes
et panaches) et l’importance du pre´conditionnement par la me´so-e´chelle et la grande
e´chelle sur la profondeur de pe´ne´tration du me´lange par ces processus. En 1994, le
faible transfert d’e´nergie entre les diffe´rentes e´chelles (par cascade directe ou inverse)
a e´te´ analyse´e comme une conse´quence d’une convection limite´e en profondeur due
a` un hiver relativement peu rigoureux.
Les plus petites e´chelles « temporelles » ont pu eˆtre e´tudie´es graˆce aux mesures
de vitesse verticale et de tempe´rature obtenues par des flotteurs isobares de´rivant
entre 250 et 850 m de profondeur. Nous avons trouve´ que, sur les signaux de vitesse
verticale, la phase de me´lange est caracte´rise´e par l’augmentation du module de
la vitesse et l’apparition d’une composante de pe´riode supe´rieure a` 15h, que l’on
pense caracte´ristique des panaches et qui se superpose au champ d’ondes inertio-
gravitationnelles. La signature fre´quentielle du signal e´volue donc en fonction de
cette superposition, mais aussi en fonction de l’e´tat de stratification du milieu qui
de´termine la pe´riode des ondes de stabilite´ susceptibles de se propager. Analyse´e
par ondelettes, la vitesse verticale montre une pe´riode moyenne (fonction du temps)
qui oscille le´ge`rement autour de 12h dans un milieu de´stratifie´ et preˆt a` convecter,
et qui augmente significativement pendant le me´lange (ou au contraire qui diminue
si le flotteur de´rive dans un environnement plus stratifie´).
La composante basse fre´quence propre au me´lange convectif a e´te´ de´compose´e
en un signal de pe´riodes comprises entre 15 et 48h que l’on associe aux panaches,
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et un signal de pe´riode supe´rieure a` 48h qui correspond a` la de´rive spectaculaire de
plusieurs kilome`tres d’eau vers le haut en 10 jours de´duite des mesures inte´gre´es de
de´placements d’eau par rapport au flotteur. Etant donne´e la dynamique relative-
ment unidimensionnelle du me´lange et la stabilite´ des structures a` me´so-e´chelle, ce
signal n’est pas clairement associe´ a` l’effet d’une instabilite´ barocline au bord d’une
zone de convection particulie`rement active, contrairement aux observations re´alise´es
lors d’expe´riences similaires en Mer Me´diterrane´e (Voorhis et Webb, 1970 ; Gascard,
1978) ou en Mer du Labrador (Gascard et Clarke, 1983). De plus, cette composante
tre`s basse fre´quence du signal a pu eˆtre interpre´te´e comme re´sultant du compor-
tement isobare et non purement lagrangien du flotteur de´rivant dans une re´gion
de me´lange intense caracte´rise´e par la pre´sence de panaches et d’ondes internes de
grande amplitude. Ce re´sultat a pu eˆtre mis en e´vidence graˆce a` une simulation de
flotteurs isobares dans un mode`le non-hydrostatique de´die´ a` l’e´tude de l’e´volution
d’une couche me´lange´e profonde en mer polaire et de´veloppe´ au NPS a` Monterey
(CA, USA). La tre`s haute re´solution de ce mode`le (de l’ordre de 10 m dans les 3
directions) autorise un sche´ma de fermeture turbulente relativement pre´cis et des
valeurs de viscosite´ remarquablement faibles, mais limite le champ de simulation
a` un domaine cubique de 1 km de coˆte´ doublement pe´riodique, excluant ainsi tout
processus d’ajustement ge´ostrophique a` me´so-e´chelle. Une simulation nume´rique sur
6 jours (correspondant a` la phase de me´lange) selon les conditions hydrologiques et
me´te´orologiques releve´es mi mars en Mer du Groenland, a e´te´ effectue´e dans le cadre
d’une e´tude pre´liminaire de comparaison entre donne´es et mode`le. Elle a permis de
visualiser les flotteurs isobares pie´ge´s dans des zones de convergences engendre´es par
l’agencement des panaches. Ces re´gions de convergence sont associe´es a` des mouve-
ments verticaux dont le sens et l’amplitude de´pendent du niveau de l’observation
par rapport a` la profondeur de la couche me´lange´e. Ainsi les zones convergentes des
200 premiers me`tres montrent des vitesses verticales globalement descendantes, en
rapport avec la ge´ne´ration des panaches lie´e aux pertes soudaines de flottabilite´ en
surface. Au contraire, entre 250 et 600 m, les zones convergentes sont plutoˆt as-
socie´es a` des remonte´es d’eau. Nous avons vu que lors du me´lange, les diffe´rences de
tempe´rature dans le volume en convection sont infimes, car les fortes fluctuations
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de vitesse verticale constituent la composante pre´dominante des flux de flottabilite´.
Ceci est confirme´ par la stabilite´ des tempe´ratures mesure´es par les flotteurs re´els
et simule´s.
La comparaison entre mode`le et expe´rience s’est re´ve´le´e tre`s concluante dans
le cas de la convection de 1994. Elle me´rite une e´tude supple´mentaire avec une
simulation sur une plus longue pe´riode qui permettrait de documenter e´galement
le changement de re´gime des vitesses verticales observe´es par les flotteurs entre la
phase de pre´conditionnement et la phase de me´lange. Une fois valide´e, la simulation
pourrait eˆtre effectue´e avec des flux de chaleur plus importants afin de voir ce qui
limite alors l’approfondissement de la couche me´lange´e dans cette dynamique (i.e.
en l’absence d’instabilite´ barocline), et e´galement d’e´tudier l’influence de la rotation
sur les panaches en augmentant les dimensions horizontales du champ de simulation.
Dans les cas de 1993 et 1994 en Mer du Groenland, le me´lange convectif hivernal
a e´te´ limite´ a` respectivement 1000 m et 800 m de profondeur, et a abouti a` la for-
mation d’Eau Arctique Interme´diaire locale (GAIW). Principalement caracte´rise´e
par un minimum interme´diaire de tempe´rature et de salinite´ a` −1.1◦C ± 0.2
et 34.85 psu ± 0.015, la GAIW a e´te´ observe´e en 1994 non seulement comme
un re´sultat de la convection profonde interme´diaire qui a suivi les e´ve´nements de
convection de l’hiver et du printemps 1994 (la « cuve´e » 1994 de l’AIW du Groen-
land), mais aussi comme re´sultant d’une convection plus ancienne ayant forme´ des
poches froides re´manentes pie´ge´es a` des profondeurs interme´diaires a` l’inte´rieur du
Gyre du Groenland avant que les e´ve´nements convectifs profonds de 1994 ne soient
observe´s. Cette GAIW « fossile », forme´e pendant les hivers pre´ce´dents (ou pen-
dant des e´ve´nements de convection ante´rieurs du meˆme hiver, mais c’est tre`s peu
probable en 1994), doit avoir e´te´ recouverte plus tard d’eaux plus le´ge`res. Cette
« me´morisation » a` long terme des e´ve´nements convectifs pre´ce´dents semble eˆtre
un facteur important du pre´conditionnement de la convection en Mer du Groen-
land pendant des hivers successifs. Elle a e´te´ mentionne´e auparavant par Ha¨kkinen
(1995), mais en conside´rant les facteurs de pre´conditionnement a` grande e´chelle a`
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partir de l’analyse de mode`les nume´riques.
Dans l’ensemble du bassin, les he´te´roge´ne´ite´s horizontales de la profondeur de
la couche me´lange´e apre`s la convection re´sultent assez clairement de la re´partition
des re´gions relativement de´stratifie´es lors de la phase de pre´conditionnement du
bassin, et a` un moindre degre´ de l’inhomoge´ne´ite´ du forc¸age me´te´orologique pen-
dant la phase de me´lange (corroborant ainsi certains re´sultats re´cents concernant la
Me´diterrane´e pre´sente´s par Gaillard et al., 1996). Dans le Bassin du Groenland en
fe´vrier 1994, on trouve, sous 800 m de profondeur, une stratification relativement
forte et homoge`ne. En surface, les 300 premiers me`tres ont e´te´ pre´conditionne´s par le
de´but de l’hiver, et influence´s par la circulation a` grande e´chelle puisqu’on trouve la
premie`re zone de de´stratification au centre du gyre cyclonique, vers 2◦30W a` 75◦N,
et la seconde zone au nord-ouest, correspondant a` une advection de MAW. Entre 300
et 600 m, on trouve une alternance horizontale entre des zones contenant de l’AIW
du Groenland dite « fossile » et peu stratifie´es et des zones contenant de la wsAIW
plus chaude et plus sale´e, mais aussi plus stratifie´e. C’est la juxtaposition verticale
des re´gions de´stratifie´es dans ces 2 couches juste avant le forc¸age pre´dominant de
mi-mars qui a de´termine´ la zone la mieux pre´conditionne´e pour le me´lange vertical.
Les eaux alors nouvellement forme´es dans le Gyre du Groenland fin mars 1994 ont
les caracte´ristiques de l’AIW du Groenland et une e´paisseur variant entre 400 et
800 m environ a` travers le bassin. Les caracte´ristiques θ-S de l’ancienne et de la
nouvelle GAIW sont identiques.
D’apre`s nos observations, la re´gion la mieux pre´conditionne´e correspond a` un
tourbillon anticyclonique (structure A) contenant de l’AIW du Groenland « fos-
sile » pie´ge´e sous une advection de MAW relativement chaude et sale´e. La double
structure fortement barotrope apparaˆıt de´ja` faiblement stratifie´e dans les 600 me`tres
supe´rieurs, meˆme avant que ne se produise la principale tempeˆte. Si le forc¸age de
surface avait e´te´ plus fort pendant cet e´ve´nement particulier ou (et) avait dure´ plus
longtemps, la structure me´soe´chelle A aurait pe´ne´tre´ beaucoup plus profonde´ment.
Le tourbillon anticyclonique A, identifie´ par des flotteurs de´rivant a` 430 m et 830 m
et indiquant une tempe´rature de −1.1◦C typique de la GAIW, a surve´cu aux proces-
sus convectifs de´clenche´s par la tempeˆte avec une e´tonnante stabilite´. Il s’est de´place´
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en direction du sud-sud-est a` 1.5 cm·s−1 en avril 1994 et le diame`tre du tourbillon
(30 km) est reste´ globalement constant pendant toute cette pe´riode. L’ade´quation
entre la vitesse moyenne d’advection et la composante barocline de la vitesse est en
faveur d’un pie´geage efficace de la couche supe´rieure initialement advecte´e au des-
sus du tourbillon. Le me´lange profond unidimensionnel pe´ne´trant depuis la couche
supe´rieure dans la structure tourbillonnaire a` 2 couches, a clairement favorise´ le
renforcement de la structure anticyclonique, ce qui expliquerait sa robustesse.
Ainsi la me´moire d’e´ve´nements convectifs ante´rieurs, probablement de l’anne´e
pre´ce´dente, et l’advection en surface de MAW par le nord-ouest du bassin ont
joue´ un roˆle favorable dans le pre´conditionnement de 1994. Cette advection se situe
pre´cisement au point d’ouverture de la Nordbukta pendant les anne´es ou` l’englace-
ment du bassin est important. Est-elle particulie`re aux anne´es 1993-1994 ? il semble
que non, puisqu’en 1989 e´galement, des mesures eule´riennes de la tempe´rature juste
a` l’est du Front Polaire Est-Groenland montraient des sauts significatifs dont le
premier co¨ıncide avec l’ouverture de la Nordbukta.
L’absence totale de glace dans le Gyre du Groenland pendant l’hiver 1994 est
exceptionnelle. Elle a permis de montrer qu’une convection interme´diaire peut se
produire sans convection haline pre´alable. Nous pensons que la pre´sence de glace
dans le centre du bassin ne peut eˆtre corre´le´e avec la convection tre`s profonde (Paw-
lowicz, 1995) que dans la mesure ou` elle correspond a` des hivers rigoureux. Cet
indice de corre´lation est cependant peu fiable pour plusieurs raisons. La premie`re
est que l’on ne connaˆıt pre´cise´ment l’e´volution de l’e´tendue de glace de mer que
depuis moins de 20 ans (images satellitales). La seconde est que la glace pre´sente
dans la Nordbukta doit pouvoir eˆtre e´vacue´e pour que les flux air/mer puissent eˆtre
suffisamment intenses. La troisie`me est que l’on e´value mal la part d’eau relative-
ment peu sale´e advecte´e avec la glace par le Courant de Jan Mayen et qui influe dans
le bilan de flottabilite´ (Aagaard et Carmack, 1989). Enfin la dernie`re est qu’on ne
prend jamais en compte l’advection de MAW, largement illustre´e ici, pour e´quilibrer
ce bilan.
En termes de bilan global de sel et de chaleur, on peut noter qu’entre la nou-
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velle GAIW, d’environ 1000 m d’e´paisseur, et l’ancienne Eau Profonde de la Mer du
Groenland (GSDW) situe´e vers 3000 m, le Gyre du Groenland a accumule´ une quan-
tite´ importante de sel et de chaleur a` l’inte´rieur de l’Eau Profonde Supe´rieure (uDW)
qui repre´sente environ la moitie´ du volume total du gyre et dont la formation n’est
pas clairement e´lucide´e. L’eau re´sultant d’un me´lange vertical unidimensionnel de
nouvelle GAIW avec la uDW actuelle atteindrait des valeurs de −1◦C et 34.89 psu.
Un tel bassin hypothe´tique devrait subir un flux additionnel de 600W ·m−2 pendant
60 jours pour rejoindre les caracte´ristiques actuelles de la GSDW, sans apport de
sel. Ce forc¸age est difficilement envisageable en un seul hiver, mais connaissant les
effets de me´moire du bassin d’un hiver sur l’autre, on peut envisager que plusieurs
hivers rigoureux successifs aboutissent a` nouveau a` une convection profonde formant
de la GSDW, mais ceci sans e´changes avec l’exte´rieur du Gyre du Groenland. Un
tel sce´nario unidimensionnel est peut-eˆtre irre´aliste compte tenu de l’importance de
l’aspect bidimensionnel de la convection de`s que celle-ci est suffisamment profonde.
Un autre sce´nario plausible serait d’exporter, par advection late´rale, une partie de la
uDW (comme le sugge`re Bude´us et al., 1998), et simultane´ment de remplir progres-
sivement le bassin avec de l’AIW du Groenland qui se forme assez re´gulie`rement en
hiver depuis les anne´es 80. Les tempe´ratures froides actuelles de l’AIW du Groenland
sont proches de celles de la GSDW, et il serait seulement ne´cessaire d’augmenter
tre`s le´ge`rement les salinite´s de l’AIW du Groenland de quelques centie`mes de psu
pour rejoindre celles de l’ancienne GSDW. En faveur de ce second sce´nario, des
observations re´centes (Bude´us et al., 1998) ont indique´ que le maximum profond
de θ-S e´tait en train de descendre a` une vitesse d’environ 150 m par an, indiquant
soit un processus d’exportation des eaux profondes (sous ce maximum profond de
θ-S), soit un affaiblissement de la circulation cyclonique a` grande e´chelle (Meincke
et al., 1992). Simultane´ment, l’AIW du Groenland, pie´ge´e dans le Gyre du Groen-
land pendant toute l’anne´e (les eaux dites « fossiles »), semble eˆtre partiellement,
voire comple`tement renouvele´e chaque hiver. Une partie de l’AIW du Groenland
semble e´galement s’e´chapper du Gyre du Groenland comme le remarque Blindheim
(1990), et contribue probablement a` la source d’Eau Profonde Nord Atlantique a`
travers le De´troit du Danemark et surtout le seuil Islande-Ecosse (Mauritzen, 1996).
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La salinite´ relativement faible de l’AIW du Groenland des anne´es 90, compare´e
a` la GSDW, peut venir en partie de l’absence d’entraˆınement des eaux profondes
pendant la convection limite´e des hivers pre´ce´dents. Mais elle peut e´galement venir
d’une de´croissance de la salinite´ de la MAW advecte´e dans et autour de l’ensemble
des Mers de Norve`ge et du Groenland. En effet, d’apre`s nous, la MAW peut cor-
respondre a` une forme refroidie de la lAIW des anne´es 70. Un argument en faveur
de cette the´orie est la baisse de salinite´ substantielle des eaux de l’Atlantique qui
entrent dans les Mers Nordiques avant et/ou apre`s avoir traverse´ le seuil Islande-
Ecosse (Blindheim et al., 1996). De meˆme que l’affaiblissement du vent, refroidissant
le bassin du Groenland (Dickson et al., 1996), la variabilite´ de´cennale de la NAO
pourrait eˆtre de premie`re importance en ce qui concerne le contenu salin du Gyre
du Groenland, par l’interme´diaire de la variabilite´ de salinite´ de l’Eau Atlantique
Modifie´e advecte´e dans le gyre.
En re´sume´, dans cette the`se, nous avons mis en e´vidence certaines particularite´s
de la Mer du Groenland (circulation a` moyenne et grande e´chelle, distribution des
masses d’eau, formation de GAIW) et les caracte´ristiques de la convection profonde
typique d’un hiver peu rigoureux. Nous avons discute´ en particulier du changement
de re´gime turbulent lie´ a` l’intensification du me´lange par l’apparition des panaches,
et de l’approfondissement de la couche me´lange´e lie´ au pre´conditionnement par la
me´so-e´chelle re´sultant d’e´ve´nements convectifs ante´rieurs. Les flotteurs VCM iso-
bares apparaissent comme des outils privile´gie´s pour l’observation 3D des mouve-
ments caracte´risant les me´canismes de la convection profonde, y compris dans le
domaine des hautes fre´quences caracte´ristiques des ondes internes et des panaches.
Comme souligne´ par Marshall et Schott (1998), l’une des principales difficulte´s pour
e´tudier la convection profonde re´side dans la se´paration te´nue entre les e´chelles ca-
racte´risant les divers processus (contrairement a` l’atmosphe`re), et qui rend l’analyse
des phases transitoires tre`s de´licate. Notre e´tude, qui a permis d’identifier un change-
ment de re´gime au sein de la couche me´lange´e, apporte une contribution importante
dans ce domaine. Elle montre e´galement que la sensibilite´ de l’oce´an a` un forc¸age
intense par les flux de flottabilite´ en surface de´pend de l’e´tat de pre´conditionnement
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par la me´so-e´chelle et de la variabilite´ temporelle du forc¸age, pre´cisant ainsi le degre´
de re´solution spatio-temporel ne´cessaire aux mode`les nume´riques capables de traiter
de la convection profonde et de la formation des eaux profondes.
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A.1 Le flotteur VCM de´rivant
A.1.1 Historique
Le type de flotteur utilise´ dans les expe´riences ESOP se nomme SOFARGOS-
VCM (ou RAFOS-VCM aux Etats-Unis). Il est le produit d’une ge´ne´ration de flot-
teurs dits quasi-lagrangiens dont la compressibilite´, infe´rieure a` celle de l’eau de mer,
leur permet de de´river a` une immersion correspondant a` leur e´quilibre de densite´
avec le milieu environnant. De´crits pour la premie`re fois par Henri Stommel en 1955
et de´veloppe´s par John Swallow (1955) cette meˆme anne´e, les premiers flotteurs
e´mettaient un signal acoustique permettant leur localisation par un navire situe´ a`
proximite´. En 1966, Douglas Webb munit des flotteurs construits sur le meˆme prin-
cipe d’une he´lice conc¸ue pour de´tecter les mouvements verticaux de l’eau au cours
de leur de´rive. Ils prennent de`s lors le nom de VCM (Vertical Current Meter) et
permettent d’e´tudier la nature et l’importance de l’e´nergie cine´tique et potentielle
verticale a` diffe´rentes profondeurs, re´ve´lant ainsi certaines proprie´te´s des ondes in-
ternes et inertielles (Voorhis, 1968 ; Gascard, 1972, 1973 et 1975). Cependant, la
pre´sence indispensable d’un navire oce´anographique a` proximite´ des flotteurs limite
fortement la performance d’un tel syste`me et rend son utilisation tre`s couˆteuse.
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L’exploitation du chenal sonore oce´anique naturel de´couvert pendant la seconde
guerre mondiale et de la technique SOFAR associe´e (Sound Fixing And Ranging)
ont permis de conside´rablement augmenter la porte´e du signal sonore e´mis par le
flotteur. Le bateau est alors remplace´ par des re´cepteurs acoustiques que l’on mouille
au voisinage du flotteur de´rivant et qui enregistrent les temps d’arrive´e (TOA) de
l’onde acoustique (Rossby et al., 1975). L’autonomie spatiale ainsi acquise est ce-
pendant limite´e par une faible autonomie temporelle due a` la forte consommation
d’e´nergie du flotteur. La taille de l’instrument (lie´e a` l’e´mission de basses fre´quences)
et la ne´cessite´ d’utiliser des fre´quences diffe´rentes pour chaque flotteur afin de les
diffe´rencier posent e´galement des proble`mes techniques de´licats. Afin de surmonter
ces difficulte´s, Tom Rossby de´veloppe le flotteur RAFOS en 1984. Le renversement
du nom est destine´ a` illustrer l’inversion du sens de la propagation du signal acous-
tique : de´sormais, les mouillages sont munis de sources sonores et le flotteur rec¸oit
le signal graˆce a` un hydrophone. Les TOA sont donc stocke´es dans une me´moire
interne au RAFOS et permettront comme pre´ce´demment de de´duire la position du
flotteur par triangulation. La re´cupe´ration de ces donne´es ne´cessite cependant que
le flotteur remonte en surface soit pour eˆtre repeˆche´, soit pour e´mettre le contenu
de sa me´moire a` des satellites munis du syste`me CLS ARGOS (Collecte et Locali-
sation Satellitaire) qui le transmettront a` leur tour a` terre. Cette instrumentation,
teste´e avec succe`s en 1984 dans le cadre d’une expe´rience pilote dans le Gulf Stream
(Rossby et al., 1986), permet l’utilisation d’un grand nombre de flotteurs pour un
meˆme re´seau de sources acoustiques et facilite ainsi l’e´tude statistique des courants
et/ou des tourbillons a` me´so-e´chelles. La miniaturisation de l’e´lectronique faible-
ment consommatrice d’e´nergie a e´galement permis un prodigieux progre`s en terme
d’autonomie (jusqu’a` un an) et d’encombrement (cylindre de 22 litres pour une
charge utile de 5 kg). Appliquant le principe du VCM de D. Webb au RAFOS de
T. Rossby, J.-C. Gascard et P. Tillier ont ainsi conc¸u le flotteur SOFARGOS-VCM,
plus simplement appele´ VCM, dont l’utilisation en Mer du Groenland, dans le cadre
de l’e´tude de la convection profonde, a donne´ lieu a` cette the`se. L’objet de cette
annexe est la description de´taille´e des caracte´ristiques de ce flotteur axe´e sur la vali-
dation des mesures. Une e´tude technique de l’instrument a e´te´ re´alise´e dans le cadre
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du projet europe´en SOFARGOS par Antonio Lourenc¸o (1997), portant plus parti-
culie`rement sur le positionnement de ces flotteurs par me´thode acoustique. C’est
pourquoi l’e´tude qui suit insistera plutoˆt sur les autres mesures.
Fig. A.1: SOFARGOS-VCM
A.1.2 Principe de fonctionnement
Le VCM est pre´sente´ figure A.1. Il est e´quipe´ de capteurs de pression et de
tempe´rature permettant de mesurer re´gulie`rement ces deux parame`tres dans le mi-
lieu environnant (appele´s pour cette raison parame`tres «in situ»). Le corps du flot-
teur est constitue´ d’un cylindre en alliage d’aluminium deux fois moins compressible
que l’eau de mer. Son poids (lest compris) est ajuste´ graˆce a` un ballast interne de
fac¸on a` ce que sa masse corresponde a` celle d’un meˆme volume d’eau de mer a`
l’immersion vise´e (ope´ration de ballastage, effectue´e au laboratoire). Laˆche´ dans le
bassin a` e´tudier, le flotteur coule sous l’effet de son propre poids jusqu’a` la profon-
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deur ou` il se trouve en e´quilibre de densite´ (fig. A.2) puis de´rive, rappele´ a` ce niveau


































d    (S,T,p)
Fig. A.2: Principe du flotteur
En Mer du Groenland, le milieu est peu stratifie´ au sens thermohalin, et les
contrastes de densite´ potentielle ne de´passent pas 1 kg·m−3 au-dela` de 50 me`tres de
profondeur. Ainsi, la densite´ in situ (a` laquelle le flotteur est sensible) est de´termine´e
en premier lieu par les effets de pressions (fig. A.1.2a et A.1.2b), et la trajec-
toire du flotteur peut eˆtre conside´re´e comme isobare au premier ordre (fig. A.1.2c).
En revanche, la situation est assez diffe´rente dans des re´gions de fronts hydrolo-
giques ou` d’importants contrastes de densite´ potentielle entraˆınent des de´placements
du flotteur de plusieurs dizaines de me`tres verticalement. Cette situation est tre`s
bien illustre´e par les flotteurs de l’expe´rience OMEGA (1997) en Mer d’Alboran
(fig. A.1.2), ou` le flotteur peut alors eˆtre conside´re´ comme quasi isopycne. Dans les
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deux cas, le flotteur est seulement quasi lagrangien, puisqu’il suit uniquement les
particules d’eau qui ne subissent pas des mouvements verticaux trop importants.
Afin de connaˆıtre ces mouvements verticaux, le flotteur est serti a` mi-hauteur de
six pales incline´es et solidaires du cylindre. Son poids est essentiellement concentre´
a` la base du cylindre (batteries et lest), de sorte que le VCM se comporte comme
une he´lice d’axe vertical. Les tours qu’il effectue sur lui-meˆme sont compte´s a` l’aide
d’un compas interne. Pour mesurer pre´cise´ment les de´placements d’eau, la re´ponse
de l’he´lice est e´talonne´e lors de la descente du flotteur a` son immersion d’e´quilibre
par comparaison entre des mesures de pression et des mesures du compte des tours.
Cet e´talonnage est de´taille´ a` la section A.1.3, et il indique la valeur 1,04 me`tre d’eau
de´place´e vers le bas pour +1 tour compte´ (de´compte´ pour un de´placement d’eau
vers le haut). Afin d’e´viter toute confusion de sens, tous les re´sultats concernant les
mouvements verticaux seront pre´sente´s alge´briquement en me`tres d’eau vers le haut
(sens choisi positif pour l’axe vertical z). Ainsi ce signal, une fois de´rive´, donnera
directement la mesure de la vitesse verticale de l’eau relativement au flotteur et
moyenne´e sur l’intervalle de temps de l’e´chantillonnage.
Le positionnement horizontal du flotteur est de´termine´ par la me´thode des moin-
dres carre´s applique´e aux distances obtenues par rapport aux trois sources acous-
tiques mouille´es dans le bassin. En accord avec les estimations de vitesse du son dans
le bassin du Groenland (Hurdle, The Nordic Seas, 1986, ch. 6, fig. 13), les erreurs
minimales sont obtenues pour des vitesses de 1445 m·s−1 pour les flotteurs autour
de 400 m et 1455 m·s−1 pour ceux autour de 800 m. Les flotteurs sont alors posi-
tionne´s avec une pre´cision de ±2 km. On notera qu’en l’absence de chenal sonore
purement re´fracte´, comme c’est le cas en hiver aux hautes latitudes quand la convec-
tion de´stratifie fortement le bassin, le signal est de´grade´ lors de sa propagation par
de nombreuses re´flexions en surface (qui de plus peut eˆtre encombre´e de banquise,
ce qui tend a` augmenter le bruit). Dans ces conditions, la porte´e sonore des sources
est limite´e a` environ 200 km. Il arrive que le fort niveau de bruit sur une source
conduise a` momentane´ment positionner le flotteur a` l’aide des deux autres sources
uniquement ; le signal bruite´ de la 3e`me source ne sert alors qu’a` estimer l’erreur sur
ce positionnement.
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2 PROFILS EXTREMES      
DU BASSIN               
(VALDIVIA 1994 :        
stat. 21 : 74N20’ 9W00’ 
stat. 30 : 75N00’ 4E50’)





















2 PROFILS DE PART ET 
D’AUTRE DU FRONT     
(OMEGA 1997 :        
35N54’ 4W20’         
36N15’ 4W20’)        



















PROFONDEUR DE FLOTTEURS VCM (moyenne glissante sur 1 jour)
VCM97 en Mer d’Alboran
VCM05 en Mer du Groenland
Fig. A.3: Influence de la densite´ potentielle de l’eau sur la
profondeur d’e´quilibre statique du flotteur.
A la fin de l’expe´rience, a` un temps pre´de´termine´, les flotteurs larguent leur
lest et remontent a` la surface. Ils sont alors en mesure d’e´mettre vers des satellites
munis du syste`me ARGOS leur position instantane´e ainsi que toutes les donne´es
accumule´es dans leur me´moire (cas de 1993). On peut e´galement aller les re´cupe´rer
sur site pour constater leur e´tat et les re´utiliser dans une expe´rience ulte´rieure (cas
de 1994). L’ensemble des e´tapes de l’expe´rience mene´e en Mer du Groenland est
synthe´tise´ fig. A.4.
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Fig. A.4: Histoire d’un flotteur
A.1.3 Etalonnage de l’he´lice
Le pas de l’he´lice P0 est e´talonne´ lors de la descente du flotteur a` son immersion
d’e´quilibre graˆce aux mesures simultane´es de la pression in situ P et du nombre
(alge´brique) R de tours effectue´s par le flotteur sur lui-meˆme. Ces mesures sont
illustre´es ci-dessous sur les cinq premiers jours de fonctionnement du VCM01.
Pour ce flotteur, on dispose donc de trois points de mesure lors de la descente
(indique´s par des e´toiles sur la figure) permettant de calculer le de´placement vertical
de l’eau Zw = −Zf qui correspond a` un tour entier (R = 1). Cette ope´ration est
effectue´e pour tous les flotteurs de 1994 et les mesures relatives a` leur plonge´e sont
reporte´es sur la figure suivante.
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DEPLACEMENT VERTICAL DU FLOTTEUR 
DEDUIT DES MESURES DE LA PRESSION
























ROTATION DE L’HELICE PROVOQUEE PAR
LE DEPLACEMENT VERTICAL DE L’EAU  
Fig. A.5: Mesures du VCM01 lors de sa plonge´e puis

































VCM01  : −1.05 m/tour
VCM03  : −1.07 m/tour
VCM04  : −1.01 m/tour
VCM89  : −1.00 m/tour
VCM93  : −1.08 m/tour
Moyenne : −1.04 m/tour
Fig. A.6: Etalonnage des mesures du de´placement
vertical de l’eau par l’he´lice
Les mesures indiquent donc P0 = −1.04 m/tour ± 6%.
La valeur ne´gative indique simplement que le compte-tour se de´cre´mente lorsque
l’eau se de´place vers le haut par rapport au flotteur.
La validite´ de cette e´valuation du pas de l’he´lice repose sur l’e´galite´ Zw = −Zf .
Elle suppose que le flotteur descende suffisammemt vite pour que les mouvements
verticaux propres au milieu soient ne´gligeables. Sachant que les mesures des pa-
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rame`tres sont espace´es de 80 minutes, on peut calculer une vitesse de descente du
flotteur variant entre 5 et 10 cm·s−1 selon sa profondeur finale. L’e´tude des vi-
tesses verticales du milieu juste apre`s la descente montre des maxima entre 0.3 et
0.5 cm·s−1 selon les flotteurs. Cette incertitude est la plus grande source d’erreur.
Afin de la limiter, le flotteur le moins profond n’a pas e´te´ utilise´ dans l’e´valuation
du pas de l’he´lice et seuls les segments de descente pre´sentant une vitesse au moins
16 fois supe´rieure aux maxima de vitesse intrinse`ques observe´s apre`s ont e´te´ retenus ;
c’est pourquoi on obtient une erreur relative de 6% au plus.
On montrera e´galement dans l’e´tude dynamique (section A.3.2.6) que la re´ponse
de l’he´lice est identique (a` 1% pre`s) pour toute vitesse stationnaire supe´rieure a`
2 cm·s−1.
A.1.4 Caracte´ristiques techniques du VCM
Fre´quence de transmission acoustique ft = 780 Hz
Puissance acoustique des sources Pa = 50 W
Masse du VCM m = 24.8 kg ± 0.2 kg













Capteur de pression (P , en dbar)
Pre´cision 5 dbar
Re´solution 0.01 ◦C−1
Capteur de tempe´rature (T , en ◦C) Pre´cision 0.02 ◦C−1




Positionnement horizontal Pre´cision 3 km
Compas (R, en tours) Re´solution 1/2 tour
De´placement vertical relatif de l’eau Zr = −1.04R
Vitesse verticale de l’eau Dynamique : de 0.05 a` 14 cm·s−1
Approfondissement duˆ au fluage < 1 m jour−1
Tab. A.1: Caracte´ristiques des RAFOS-VCM utilise´s pour les expe´riences de 1993
et 1994
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Les VCM sont programme´s pour effectuer un nombre de cycles de mesures
pre´de´termine´. Un cycle de mesure comprend une feneˆtre d’e´coute de 10 minutes
pour chaque source et 3 instants ou` sont enregistre´s simultane´ment les 3 parame`tres
P , T et R. Le de´tail d’un cycle pour les expe´riences de 1993 et 1994 est pre´sente´
ci-dessous.
Expe´rience de 1993 - dure´e du cycle = 144’ = 2h24’ - 600 cycles programme´s
0h23 Mesure de P , T et R
1h11 Mesure de P , T et R
1h14 Ecoute de la source 65
1h24 Ecoute de la source 66
1h34 Ecoute de la source 67
1h59 Mesure de P , T et R
Expe´rience de 1994 - dure´e du cycle = 240’ = 4h00’ - 600 cycles programme´s
0h40 Mesure de P , T et R
2h00 Mesure de P , T et R
2h05 Ecoute de la source 01
2h15 Ecoute de la source 03
2h25 Ecoute de la source 07
3h20 Mesure de P , T et R
Les mesures sont donc e´chantillonne´es avec un pas de temps τe qui diffe`re selon la
grandeur physique estime´e. Les plus hautes fre´quences fn observables the´oriquement






en 1993 : Dure´e de l’expe´rience : 60 jours (600 cycles)
Positionnement horizontal τe = 144
′ fn = 5 jour
−1 Tn = 288
′ = 4.8 h
Parame`tres P , T , R τe = 48
′ fn = 15 jour
−1 Tn = 96
′ = 1.6 h
en 1994 : Dure´e de l’expe´rience : 100 jours (600 cycles)
Positionnement horizontal τe = 240
′ fn = 3 jour
−1 Tn = 480
′ = 8 h
Parame`tres P , T , R τe = 80
′ fn = 9 jour
−1 Tn = 160
′ = 2.66 h
1Valeurs donne´es par le constructeur
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A.2 Etude de l’e´quilibre statique de flottabilite´
A.2.1 Approfondissement par effet de fluage
Les courbes de pression des flotteurs laˆche´s en Mer du Groenland en avril 1993 et
en fe´vrier 1994 (fig. A.7) montrent la rapide descente des flotteurs a` leur profondeur
d’e´quilibre puis le niveau quasi isobare auquel ils sont maintenus par l’e´quilibre des
forces de poids et de flottabilite´. L’approfondissement progressif que l’on observe
sur toutes les courbes est duˆ a` un effet de fluage du cylindre soumis en permanence
a` d’importantes forces de pression. Cet effet est cependant assez faible de`s le 5e`me
jour qui suit le largage (infe´rieur a` 1 me`tre par jour) et peut eˆtre approche´ par un







































Fig. A.7: Mesures des pressions ; expe´riences de 1993 et 1994
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A.2.2 Influence du coefficient de dilatation thermique αf et
discussion sur l’estimation de la salinite´ in situ
Le niveau d’e´quilibre du flotteur est e´galement influence´ par la tempe´rature in
situ, inde´pendamment de toute variation de densite´, par l’interme´diaire de la dila-
tation thermique du cylindre. Afin d’estimer cet effet, on calcule la variation γ de
la pression d’e´quilibre en fonction de la tempe´rature.
La variation de la densite´ in situ de l’eau de mer s’exprime par l’e´quation :
dρin situ
ρo
= χwdP − αdT + βdS (A.1)
ou` apparaissent les proprie´te´s de l’eau de mer par ses coefficients




















Tab. A.2: Caracte´ristiques de l’eau de mer a` T = 0◦C et S = 34.85psu
De meˆme, la variation de tempe´rature et de pression provoque une variation de
densite´ du flotteur :
dρf
ρo
= χfdP − αfdT (A.2)









' −7 dbar ◦C−1
Ce re´sultat donne des variations de pression assez faibles compte tenu de la faible
amplitude des variations de tempe´rature dans les eaux e´tudie´es (entre −1.8 et 0 ◦C).
Cependant il est fre´quent en Mer du Groenland que les variations de densite´ dues
a` des variations de tempe´rature soient compense´es par la salinite´, de sorte que la
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densite´ potentielle reste constante. Pour connaˆıtre les conse´quences sur l’immersion
d’e´quilibre, il suffit de poser αdT = βdS dans l’estimation de la densite´ in situ de









' −28 dbar ◦C−1
soit une variation de pression de´tectable et 4 fois plus grande qu’a` salinite´ constante.
Connaissant P et T , on trouve ici une me´thode pour e´valuer les variations de sa-
linite´ in situ, a` condition toutefois qu’il n’existe pas de vitesse verticale moyenne
perturbant l’immersion d’e´quilibre du flotteur au moment des variations, comme on
le verra par la suite au moment des phe´nome`nes de convection. Boebel et al. (1995)
vont jusqu’a` de´terminer la salinite´ absolue avec une erreur de 0.3 psu. Cette esti-
mation pre´sente peu d’inte´reˆt dans l’e´tude de la convection car outre les proble`mes
de vitesse verticale, les variations de salinite´ sont typiquement infe´rieures a` 0.1 psu
(entre 34.8 et 34.9 psu). En revanche, ce calcul est utile et repre´sentatif dans un cas
pre´cis de mesures effectue´es au mois de mai 1994 par le VCM05, ou` le capteur de
vitesse verticale indique de tre`s faibles mouvements a` moyenne nulle.
L’ensemble des mesures brutes et lisse´es P et T est montre´ figure A.8, ainsi que
les lignes de base utilise´es pour estimer dP et dT . On peut ainsi obtenir a` partir de
(A.1) et (A.2) :
dS = 1
β
[(χf − χw)dP − (αf − α)dT ] (A.3)
ou` α(T, P ) est calcule´ par les approximations polynomiales de´crites section 3.2.2. Le
re´sultat accompagne´ des marges d’erreur associe´es (essentiellement dues a` l’incerti-
tude de 10% sur χf ) montre une augmentation de la salinite´ de 0.04 psu (fig. A.8c).
Ce re´sultat servira a` identifier la masse d’eau dans laquelle le VCM05 a e´volue´ entre
le 9 et le 21 mai 1994 (jours juliens 129 a` 141). Afin de conclure cette e´tude, on peut
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Fig. A.8: Estimation de la salinite´ lors d’une forte variation de tempe´rature
(VCM05). < x >1jour indique la moyenne glissante de x sur 1 jour.
130
Annexe A Le Flotteur SOFARGOS-VCM




' −20 dbar ◦C−1
qui traduit, relativement aux re´sultats de γ pre´ce´demment calcule´s, une tre`s forte
compensation de changement de densite´ potentielle par la salinite´.
Le tableau A.3 re´capitule la variation de la pression du niveau d’e´quilibre du flot-
teur en fonction d’une perturbation donne´e (les autres parame`tres restant constants).
Perturbation dρe´q associe´ dP associe´
dm = +1 g + 78 g·m−3 + 16 dbar
dT = +1 ◦C − 80 g·m−3 − 7 dbar
dS = +0.1 psu − 72 g·m−3 − 32 dbar{
dT = +1 ◦C
dS = +0.066 psu + 0 g·m
−3 − 28 dbar
Tab. A.3: Re´capitulation des perturbations de l’e´quilibre statique
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A.3 Comportement dynamique du flotteur
en pre´sence de courants verticaux
A.3.1 Proble´matique
Il s’agit ici d’analyser la relation existant entre les mouvements verticaux de l’eau
(note´s Zw), que l’on cherche a` connaˆıtre, et les effets qu’ils ont sur le flotteur. Ces
effets, sche´matise´s fig. A.2, sont d’une part la rotation R du flotteur sur lui-meˆme
due aux mouvements relatifs Zr de l’eau par rapport au flotteur, et d’autre part les
mouvements verticaux Zf du flotteur autour de sa position d’e´quilibre provoque´s
par la pousse´e de l’eau sur le cylindre et sur l’he´lice. Voorhis (1971) s’est attache´
a re´soudre ce proble`me en 2 e´tapes. Elles consistent a` e´tablir primo une relation P
entre Zr, R et la pulsation ω, et secundo une relation Q entre Zr, Zw et la pulsation
ω. L’e´tablissement de ces fonctions de transfert est explique´ dans les sections A.3.2
et A.3.3. L’inte´reˆt de cette e´tude est d’une part de fixer les limites de l’instrument
dans sa fonction de VCM, et d’autre part d’e´tablir la relation entre les 2 mesures R
et Zf afin de la confronter aux re´sultats expe´rimentaux.
Les donne´es du proble`me fournies par les mesures du flotteur sont les suivantes :
•Zf : position verticale du flotteur, en me`tres, de´duite des mesures de pression P
par la relation Zf = −P/ρog avec ρo = 1028 kg·m
−3, g = 9.83 m·s−2 et P
exprime´e en Pascal ;
•R : rotation du flotteur, en tours compte´s positivement pour un de´placement
d’eau vers le haut ;
•T : tempe´rature in situ le long de la trajectoire du flotteur.
Les parame`tres du proble`me propres au milieu sont de´duits des donne´es hydro-
logiques :






• ρ(z) : profil de densite´ in situ, fonction de T , S et P ;
•T (z) : profil de tempe´rature in situ ;
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• θ(z) : profil de tempe´rature potentielle.
Les coefficients de compressibilite´ χf , χw, α, αf , de´finis dans les tables A.1 et
A.2 sont e´galement implique´s.
Les inconnues du proble`me sont :
•Zr : le de´placement vertical de l’eau relativement au flotteur ;
•Zw : le de´placement vertical absolu de l’eau.
Compte tenu du contexte de cette e´tude (Mer du Groenland, avec des mou-
vements verticaux significatifs), les couples et les forces qui interviennent dans
l’e´tablissement des relations ne sont exprime´s que dans le cas ou` les mouvements
d’eau Zw sont amples compare´s a` la dimension verticale Lf du flotteur.
A.3.2 Relation entre la rotation du flotteur et le de´placement
d’eau qui la suscite
A.3.2.1 Equation du mouvement
Les deux variables a` relier sont la rotation du flotteur sur lui-meˆme R en tours
et le de´placement d’eau relativement au flotteur Zr. Afin de simplifier les notations,











= Cp − Cθ (A.4)
ou`
• If est le moment d’inertie du flotteur suivant l’axe z ; If = mr
2
g ;
• rg est le rayon de giration du flotteur suivant l’axe z ;
• Cp est le couple moteur exerce´ par l’eau (vitesse Wr) sur les pales ;
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• Cθ est le couple re´sistant de traˆıne´e.
A.3.2.2 Le couple moteur Cp
Cp est la composante tangentielle de la pousse´e exerce´e par l’eau sur les pales
incline´es. C’est une fonction non-line´aire de Wr. Elle est line´arise´e en posant |Wr|
(l’amplitude de Wr) comme parame`tre et en gardant Wr comme inconnue. On ob-




(Wr − λΩ) |Wr| (A.5)







• ρ est la densite´ de l’eau ;
•CL est le coefficient de portance ;
•n est le nombre de pales ;
•Rp est le rayon moyen d’une pale ;
•Ap est la surface de la face d’une pale ;
•αp est l’angle des pales avec l’horizontale.
La longueur λ correspond au pas the´orique de l’he´lice, dont l’expression est donne´e












• r0 est le rayon interne des pales ;
• r1 est le rayon externe des pales.
A.3.2.3 Le couple re´sistant Cθ
Cθ de´pend de la pulsation ω du mouvement de l’eau par l’interme´diaire des fonc-
tions δθ(ω) et σθ(ω) qui tiennent compte du vortex visqueux que ge´ne`re le cylindre
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•m est la masse du flotteur ;












Fig. A.9: Valeurs des fonctions σθ(ω) et δθ(ω) en fonc-
tion de la fre´quence des mouvements de l’eau.
A partir des calculs classiques en me´canique des fluides (Batchelor, 1967), on exprime
δθ(ω) et σθ(ω) en fonction de la viscosite´ µ de l’eau, du rayon a et des fonctions de
Kelvin keν d’ordre ν = 0 et 1. Les fonctions de Kelvin sont de´duites des fonctions de
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Ces fonctions sont repre´sente´es fig. A.9.
A.3.2.4 Valeurs nume´riques
ρ = 1030 kg·m−3 n = 6 pales
µ = 9.92·10−7 m2·s−1 αp = 45
◦
CL = 1.54 Ap = 0.023 m
2
m = 24.8 kg Rp = 0.152 m
rg = 0.074 m r0 = 0.0875 m
a = 0.0825 m r1 = 0.217 m
dont on de´duit :
If = 0.136 kg·m
2 λ = 1.01 m
τ = 23 min. Γ = 0.26 m
A.3.2.5 Equation finale du mouvement
Les expressions des couples moteur (A.5) et re´sistant (A.6) sont inte´gre´es dans














(Wr − λΩ) (A.7)
Afin d’interpre´ter l’e´quation (A.7) en terme de hauteur d’eau de´place´e pour un
tour de flotteur, on cherche a` de´finir, dans les paragraphes suivants, un pas d’he´lice





A.3.2.6 Cas d’une vitesse de rotation Ω constante
Ce cas est inte´ressant car il constitue la condition limite du fonctionnement du
flotteur pour une pulsation nulle (ω = 0,Wr = cste). Le couple re´sistant prend alors
une forme beaucoup plus simple :
Cθ = 8piµmΩ
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Il est inte´ressant de constater que, de cette formule, on de´duit λ = P0 ± 1%
pour |Ω| ≥ 2·10−2 tour/s. Lors de l’e´talonnage du pas de l’he´lice (section A.1.3),
on a trouve´ la valeur P0 = 1.04 m/tour ± 6% pour des vitesses |Wr| stationnaires
supe´rieures a` 5 cm·s−1. On a donc valide´ ici a` la fois le principe de l’e´talonnage
expe´rimental du pas de l’he´lice et la valeur obtenue.
A.3.2.7 Cas ge´ne´ral
Dans le cas ge´ne´ral, si l’on ne´glige la production des harmoniques dues aux non-
line´arite´s dans l’expression du couple moteur, on peut conside´rer P(ω) comme la




ou` le signe ̂ indique la transforme´e de Fourier du signal correspondant. |Wr|
repre´sente alors l’amplitude du signal Wr qui est suppose´e ici connue et identique a`

















Le module et la phase de P(ω) sont repre´sente´s fig. A.10. L’e´paisseur des courbes
varie en fonction de |Wr|. On y retrouve le re´sultat P = λ a` basse fre´quence pour
les valeurs de |Wr| supe´rieures a` 1 cm·s
−1.
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| Wr | = 0.10 cm/s| Wr | = 0.50 cm/s| Wr | = 1.00 cm/s| Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.10: Module et phase de la fonction de transfert P(ω) pour
diffe´rentes valeurs de |Wr|
A.3.3 Relation entre le mouvement vertical de l’eau et le
de´placement vertical du VCM
A.3.3.1 Equation du mouvement
Les trois variables a` relier sont le de´placement vertical Zw de l’eau dans le repe`re
terrestre (dont l’axe z, oriente´ vers le haut, a son origine au niveau de la profondeur
d’e´quilibre du flotteur), le de´placement vertical Zf du flotteur dans ce meˆme repe`re
et le de´placement vertical Zr de l’eau dans le repe`re du flotteur. Les vitesses verticales
associe´es sont respectivement w, Wf et Wr. Afin de simplifier les calculs, le flotteur
est suppose´ e´voluer dans le plan (Ox,Oz) uniquement et eˆtre purement lagrangien
selon Ox. Si on note Xf et Uf la position horizontale et la vitesse horizontale du
flotteur, et Xw et u celles de la parcelle d’eau entourant le flotteur, on a les relations :
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{
Xw = Xf




w = Wr +Wf







= Π−mg + Fp − V (A.9)
ou`
•Π est la re´sultante verticale des forces de pression sur le flotteur ;
•Fp est la pousse´e verticale due a` la rotation des pales ;
•V est re´sultante verticale de la force de traˆıne´e visqueuse.
A.3.3.2 Calcul de la re´sultante verticale Π des forces de pression
Π est de´compose´e en une force Π0 qui est la re´sultante verticale des forces de
pression non modifie´es par la pre´sence du flotteur, et Π′ la re´sultante issue de la
modification de l’e´coulement par le flotteur.
Expression de Π0
Si on appelle S la surface d’une section horizontale du flotteur et ∆p la diffe´rence
de pression entre ses 2 extre´mite´s, on obtient
Π0 = S ∆p















Pour calculer le gradient de pression vertical, on utilise la conservation de la
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On introduit ensuite cette expression dans les e´quations (A.10) et (A.11) :















Posons ρo la densite´ du flotteur et de l’eau quand Zf = 0. A l’ordre 0, on a
ρf = ρo + o(ρo) = ρw + o(ρw). A l’ordre 1, l’e´quation pe´ce´dente s’e´crit donc :














On retrouve bien l’e´quilibre hydrostatique Π0 = mg quand le flotteur est en
e´quilibre stationnaire a` Zf = 0. Le second terme de droite est la force de rappel
de flottabilite´ et le troisie`me donne l’acce´le´ration du fluide vue par le flotteur en
mouvement uniquement vertical par rapport a` ce fluide.
On cherche maintenant a` exprimer le rappel de flottabilite´ en fonction des coef-
ficients de compressibilite´ me´caniques (χw, χf ) et thermiques (α, αf ) de l’eau et du
flotteur respectivement.
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Par de´finition des coefficients αf et χf , on a
dρf
ρo
= −αfdT − χfdZf



















en e´quilibre thermique avec son milieu environ-
nant. Initialement dans un milieu de tempe´rature
T1, il se de´place de dZf et enregistre la nou-
velle tempe´rature T2 de la parcelle d’eau qui
l’entoure. L’origine de cette parcelle d’eau nous
permet de calculer la variation de tempe´rature
dT = T2−T1. A l’instant initial, la parcelle d’eau
a une tempe´rature T3 telle que




Entre l’instant initial et l’instant final, le flotteur est de´place´ de dZf et la parcelle
d’eau de dZw. Celle-ci voit sa tempe´rature passer de T3 a` T2 sous l’effet du change-
ment de pression :








d’ou` la variation de tempe´rature :







De la meˆme fac¸on, on calcule la variation de la densite´ in situ vue par le flotteur.
Si on reprend les meˆme indices, on aura alors
ρ3 = ρ1 +
∂ρ
∂z
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Le diffe´rentiel du rappel de flottabilite´ s’e´crit donc :



























Pour pouvoir inte´grer cette expression, il faut supposer que les gradients verticaux
de densite´ et de tempe´rature varient peu le long de la trajectoire du flotteur pour
les remplacer par leurs moyennes respectives. On de´finit alors les pulsations M , N
































On reconnaˆıt la fre´quence de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ N . Les deux premiers termes de M 2
traduisent la pulsation induite par la diffe´rence de compressibilite´ entre l’eau et le
flotteur. Le dernier terme est ge´ne´ralement ne´gligeable devant la somme des deux
premiers car l’influence de la stratification sur la variation de la densite´ in situ
est faible en Mer du Groenland (cf section A.1.2 de cette annexe). En premie`re
approximation, la pe´riode associe´e a` la pulsation M est de 20 minutes. On peut
donc caracte´riser le milieu qu’on a appele´ faiblement stratifie´ par N ≤ 10M soit une
pe´riode de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ supe´rieure a` 3 heures.
On reprend maintenant l’e´quation (A.12) dans laquelle on introduit la nouvelle
expression du rappel de la flottabilite´ :









− (M 2 −N2 + L2)Zw +M
2Zr
]
Afin de simplifier les calculs qui suivent, on ne´glige la convergence moyenne le long
de la trajectoire. On obtient enfin :
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Pour les larges mouvements d’eau par rapport a` la hauteur du flotteur (i.e.
|Zr| À Lf , ce qui est ge´ne´ralement le cas en milieu assez faiblement stratifie´), la
modification du champ de pression due a` la pre´sence du flotteur s’exprime par une






ou` Lv est la longueur de traˆıne´e (comparable a` la longueur Lf du flotteur).
Dans le cas des faibles de´placements d’eau, le rapport d’aspect du flotteur est
tel que cette force de re´action peut eˆtre ne´glige´e. Mais ce cas ne sera pas traite´ ici
(voir Voorhis, 1971).
A.3.3.3 Calcul de la pousse´e verticale Fp
Fp est la composante verticale de la pousse´e induite par la rotation des pales
(dans la section A.3.2.2, Cp e´tait le couple induit par la composante tangentielle de











La fonction δ2(ω) repre´sente le rapport de masse entre l’eau acce´le´re´e par les
pales et le flotteur. σ2(ω) est l’inverse d’un temps d’amortissement de la rotation.
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A.3.3.4 Calcul de la force de traˆıne´e visqueuse V











La fonction δ3(ω) repre´sente le rapport de masse entre l’eau entraˆıne´e avec le
flotteur et le flotteur. σ3(ω) est l’inverse d’un temps d’amortissement visqueux. Dans
























ou` X = a
√
ω/µ. keν sont les fonctions de Kelvin de parame`tre µ definies dans la
section A.3.2.3.
A.3.3.5 Equation finale du mouvement
On peut de´sormais introduire les expressions (A.14), (A.16) et (A.17) de Π, Fp
et V dans l’e´quation du mouvement (A.9) :
d2Zr
dt2










M2 −N2 + L2
]
Zw (A.18)
Comme dans la section A.3.2.7, on suppose que la production d’harmoniques
due a` la non-line´arite´ du terme Π′ est ne´gligeable et on suppose connue l’amplitude




























Q0 = Q(ω = 0) =
M2
M2 −N2 + L2
indique la re´ponse du flotteur pour une vitesse relative de l’eau constante. Dans le
milieu que l’on e´tudie, N 2 et L2 sont environ 10 fois plus faibles que M 2, et Q0 a
alors une valeur proche de 1. De plus, si le milieu est stratifie´ uniquement par sa
tempe´rature, on a N 2 = L2 donc Q0 = 1 strictement.
Q permet donc d’obtenir la vitesse intrinse`que de l’eau a` partir de la mesure de
sa vitesse relative par le flotteur. Le module et la phase de Q sont trace´s figure A.11
dans le cas 2pi/N = 5, 5 heures et L = 0 (stratification haline). Comme dans la
section A.3.2.7, l’e´paisseur des courbes varie en fonction de |Wr|. On y retrouve le
re´sultat Q = Q0 a` basse fre´quence pour toutes les valeurs de |Wr|.
Ces re´sultats sont peu sensibles aux valeurs de N et L. Comme pour la fonction
de transfert P(ω), le rapport entre w etWr s’e´loigne d’une constante (Q0 ici, λ pour
P) vers les hautes fre´quences.
A.3.4 Discussion sur les re´sultats the´oriques
A.3.4.1 Validite´ the´orique du VCM en tant que capteur de vitesse ver-
ticale
Dans les sections A.3.1, A.3.2 et A.3.3, trois relations ont e´te´ e´tablies :

ŵ = Q(ω) Ŵr
Ŵr = P(ω) Ω̂
w = Wr +Wf
ou encore

Ẑw = Q(ω) Ẑr
Ẑr = P(ω) R̂
Zw = Zr + Zf
(A.20)
A travers l’e´tude de la re´ponse Ω du flotteur au signal physique w, donne´e par
ŵ = PQ Ω̂
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| Wr | = 0.10 cm/s| Wr | = 0.50 cm/s| Wr | = 1.00 cm/s| Wr | = 1.50 cm/s| Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.11: Module et phase de la fonction de transfert Q(ω) pour
diffe´rentes valeurs de |Wr| (M
2 = 2.5·10−5 s−2, N2 = 10−7 s−2 (i.e.
Tbv = 5.5 heures) et L
2 = 0 s−2)
on peut discuter des limites the´oriques du VCM en tant que capteur de vitesse
verticale. La figure (A.12) montre l’allure de la fonction de transfert the´orique cor-
respondante (a` partir de maintenant, pour une meilleure lisibilite´, les abscisses sont
des pe´riodes en heures).
L’e´tude de cette fonction montre que, pour les mouvements verticaux dont la
pe´riode est supe´rieure a` 5 heures et dont l’amplitude de la vitesse est supe´rieure a`
5 mm·s−1, on peut poser en tre`s bonne approximation :
ŵ = λQ0 Ω̂
Cette simple proportionalite´ est transposable dans l’espace temporel a`
w = λQ0 Ω
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| Wr | = 0.10 cm/s| Wr | = 0.50 cm/s| Wr | = 1.00 cm/s| Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.12: Module et phase de la fonction de transfert PQ(ω) pour
diffe´rentes valeurs de |Wr| (M
2 = 2.5·10−5 s−2, N2 = 10−7 s−2 et
L2 = 0 s−2)
Si l’on conside`re les fre´quences pre´dominantes dans le milieu observe´ (correspon-
dant a` des pe´riodes supe´rieures a` 4 heures) et l’amplitude minimum des vitesses
mesure´es (3 mm·s−1), cette e´galite´ est en pratique valable pour la quasi-totalite´
des mesures effectue´es. On en conclut que d’un point de vue the´orique, le VCM est
particulie`rement adapte´ pour mesurer les vitesses verticales en milieu convectif.
A.3.4.2 Mesures parasites
Deux effets physiques peuvent perturber la mesure de la vitesse verticale :
– l’inclinaison du flotteur par rapport a` l’axe vertical (duˆ par exemple a` un
cisaillement vertical dans le fluide) peut ge´ne´rer un biais ;
– la vorticite´ verticale du fluide constitue une mesure « parasite ».
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L’e´tude de Voorhis (1971) montre qu’un important cisaillement de 0.1 s−1 ne pro-
voque qu’un biais de 0.1 mm·s−1 sur la mesure de w, ce qui tend a` e´liminer cette
source d’erreur. Des expe´riences ante´rieures e´galement mene´es par Voorhis et Webb
(1970), avec des flotteurs le´ge`rement modifie´s (pales verticales), ont permis d’e´valuer
l’ordre de grandeur des vitesses de rotation induites par la vorticite´ verticale locale
dans diffe´rents milieux. Les observations montrent que ces vitesses peuvent eˆtre
ne´glige´es devant celles induites par les mouvements verticaux sur les flotteurs non
modifie´s.
A.3.5 Validation des re´sultats expe´rimentaux
A.3.5.1 Pre´sentation des mesures de 6 flotteurs et des parame`tres hy-
drologiques
L’objet de cette the`se est l’interpre´tation des mesures de flotteur en Mer du
Groenland en 1993 et 1994. Les re´sultats principalement utilise´s (car les plus com-
plets) sont ceux des 7 flotteurs de 1994. Parmi eux, 6 flotteurs donnent une se´rie
temporelle comple`te de 100 jours pour les mesures de pression et de rotation. Le
compas du 7e`me s’est bloque´ rapidement. Les mesures des 6 flotteurs, nume´rote´s 01,
03, 04, 05, 89 et 93, peuvent eˆtre valide´es graˆce a` la the´orie pre´ce´demment expose´e.
En effet, les e´quations (A.20) permettent de de´finir la fonction de transfert H(ω)
par la relation :
Ẑf = P(Q− 1) R̂ = H R̂ (A.21)
et on peut obtenir Zf facilement a` partir de la pression (section A.3.1), et la rota-
tion R est directement mesure´e par le compte-tour du flotteur. En de´veloppant Q
(expression A.19), on trouve :
H =
P(ω)
M2 −N2 + L2
{




+ σ2 + σ3
)}
(A.22)
On sait qu’a` basses fre´quences, P(ω) tend vers le re´el P0 et Q(ω) vers Q0, qui sont
respectivement pas et peu influence´s par les parame`tres hydrologiques N 2 et L2.
L’e´quation (A.22) montre que ce n’est pas le cas pour H(ω), dont le module et
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surtout la phase varient avec la stratification du fluide. La figure A.13 ci-dessous




























N2−L2 = −2.00 10−6 s−2
N2−L2 = 0.00 10−6 s−2 
N2−L2 = 2.00 10−6 s−2 
N2−L2 = 4.00 10−6 s−2 
Fig. A.13: Module et phase de la fonction de transfert H(ω) pour
|Wr| = 1 cm·s
−1, M2 = 2.5·10−5 s−2 et diffe´rentes valeurs de N 2−
L2)
L’e´nergie du signal e´tant concentre´e entre 2.7 h (la pe´riode de coupure) et 48h, la
figure A.13 indique qu’il est donc ne´cessaire de connaˆıtre correctement les parame`tres
N2 et L2 de´finis par (A.13) si l’on veut valider les re´sultats expe´rimentaux. A
cette fin, on utilise les 4 profils hydrologiques moyens caracte´ristiques des diffe´rentes
phases de la convection, dont la pe´riode de Bru¨nt-Va¨isa¨la¨ est illustre´e fig. 1.9. Il faut
noter que le gradient de densite´ ∂ρθ/∂z utilise´ pour estimer N







est calcule´ a` P par la diffe´rence de la densite´ in situ et de la densite´
potentielle a` P + dP dont le niveau de re´fe´rence est P (dP e´tant ici e´gal a` 5 dbar).
L2 est de´duit du gradient de tempe´rature potentielle, comme indique´ par (A.13),
puis moyenne´ sur les meˆmes profils que N 2 et lisse´ sur 55 m e´galement.
149
Le Flotteur SOFARGOS-VCM Annexe A
La figure A.14 montre les profils de N 2 − L2 correspondant aux 4 pe´riodes de
temps de´finies section 1.3.1. On remarque que les valeurs varient entre −1·10−6 et
4·10−6, et que L2 peut avoir une forte influence, ce qui se conc¸oit dans un bassin
comme la Mer du Groenland, ou` des stratifications presques neutres (N 2 faible)

















a− Fin Fevrier 1994












b− Mi Mars 1994





c− Fin Mars 1994





d− Fin Mai 1993
(N2−L2)*105    (s−2)
Fig. A.14: Profils moyens de N 2 (noir fin), L2 (pointille´s fins) et N 2−L2
(continu e´pais) (a) avant la convection, jours juliens 47 a` 54 en 1994 ;
(b) pendant la convection, jours juliens 73 a` 82 en 1994 ; (c) juste apre`s
la convection, jours juliens 83 et 84 en 1994 ; (d) un mois apre`s la convec-
tion, jours juliens 141 a` 148 en 1993.
Ce sont ces profils que l’on va utiliser dans l’e´tude qui suit pour tracer la fonction
de transfert the´orique que l’on compare a` celle de´duite des mesures. On n’utilisera
cependant pas le profil moyen imme´diatement apre`s la convection (fig. A.14c) en
raison de la forte he´te´roge´ne´ite´ horizontale a` cette pe´riode de l’anne´e.
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A.3.5.2 Validite´ expe´rimentale du VCM en tant que capteur de vitesse
verticale
La fonction de transfert entre les mesures Zf et R des flotteurs de 1994 est estime´e
par la fonction tfe de Matlab (Signal Processing Toolbox User’s Guide, version 4)
qui utilise la me´thode de Welch (1967). L’estimation est faite sur des segments de
128 (resp. 256) points (soit 171 (resp. 342) heures) ponde´re´ par la feneˆtre de Hanning
et se recouvrant sur un quart de leur longueur. C’est un compromis entre une bonne
re´solution fre´quentielle (inversement proportionnelle a` la dure´e des re´alisations que
sont les intervalles de mesure) et la minimisation de l’erreur de variance des esti-
mateurs de spectre (inversement proportionnelle au nombre de re´alisations). Ainsi
80 jours de mesure d’un signal suppose´ stationnaire correspondent a` 15 (resp. 8)
re´alisations, soit une erreur quadratique normalise´e de 25% (resp. 35%) sur les 2 es-
timations de spectre utilise´es dans tfe. C’est pourquoi on ne prendra jamais moins
de 80 jours cumule´s de mesures dans les estimations pre´sente´es ici.
Les flotteurs sont regroupe´s sur 2 niveaux de profondeur : entre 280 et 450 m
(VCM01, VCM03, VCM04 et VCM05 : groupe dit «interme´diaire») et entre 780 et
850 m (VCM89 et VCM93 : groupe dit «profond»). D’apre`s les profils fig. A.14,
ce regroupement est valable tout le temps pour le groupe profond, mais seulement
de`s la phase de me´lange pour le groupe interme´diaire. La premie`re estimation est
faite entre les jours juliens 70 et 90 (phase de me´lange ou convection) sur le groupe
interme´diaire de flotteurs. La comparaison est montre´e fig. A.15. Les estimations
faites apre´s la phase de me´lange (jusqu’a` la fin de l’expe´rience des flotteurs) sont
trace´es figures A.16 et A.17.
Ces comparaisons sont remarquables a` plusieurs points de vue. Pendant la phase
de me´lange (fig. A.15), l’accord de phase est excellent et peu sensible a` la profondeur
de re´fe´rence choisie dans le calcul the´orique (400 m ici), e´tant donne´e l’homoge´ne´ite´
du profil de N 2−L2 (fig. A.14). De plus, l’amplitude |Wr| qui correspond a` l’accord
entre la the´orie et l’expe´rience, soit 1.5 cm·s−1 pour les pe´riodes entre 4 et 7 heures
et 2 cm·s−1 pour les pe´riodes plus longues, est parfaitement cohe´rent par rapport a`
l’amplitude des vitesses observe´es et leur analyse fre´quentielle.
Les estimations faites apre`s la phase de me´lange (jusqu’a` la fin de l’expe´rience
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En noir : fonctions de transfert théoriques avec différentes valeurs de |Wr|.
Paramètres hydrologiques de mi−Mars 94, à 400m de profondeur
En gris : fonctions de transfert estimées avec les mesures des flotteurs.
Mesures pendant la période entre les jours juliens 70 et 90
Flotteurs 01 03 04 05 


















 | Wr | = 0.10 cm/s
 | Wr | = 0.50 cm/s
 | Wr | = 1.00 cm/s
 | Wr | = 1.25 cm/s
 | Wr | = 1.50 cm/s
 | Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.15: Comparaison de la fonction de transfert the´orique H pour diffe´rentes
valeurs de |Wr| et de l’estimation de cette fonction de transfert a` partir des me-
sures du groupe interme´diaire de flotteurs pendant la phase de convection. A 400 m
pendant cette phase, les donne´es hydrologiques donnent : M 2 = 2.4·10−5 s−2,
N2 = 0.27·10−7 s−2 (i.e. Tbv = 10.5 heures) et L
2 = −0.03·10−7 s−2. Le lissage
de Hexp est une moyenne glissante sur 7 points.
152
Annexe A Le Flotteur SOFARGOS-VCM

















En noir : fonctions de transfert théoriques avec différentes valeurs de |Wr|.
Paramètres hydrologiques de fin Mai 93, à 420m de profondeur
En gris : fonctions de transfert estimées avec les mesures des flotteurs.
Mesures pendant la période entre les jours juliens 90 et 150
Flotteurs 01 03 04 05 


















 | Wr | = 0.10 cm/s
 | Wr | = 0.50 cm/s
 | Wr | = 1.00 cm/s
 | Wr | = 1.25 cm/s
 | Wr | = 1.50 cm/s
 | Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.16: Comparaison de la fonction de transfert the´orique H pour diffe´rentes
valeurs de |Wr| et de l’estimation de cette fonction de transfert a` partir des mesures
du groupe profond de flotteurs apre`s la phase de convection. A 420 m pendant cette
phase, les donne´es hydrologiques donnent : M 2 = 2.4·10−5 s−2, N2 = 2.4·10−7 s−2
(i.e. Tbv = 3.6 heures) et L
2 = 2.8·10−7 s−2.
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En noir : fonctions de transfert théoriques avec différentes valeurs de |Wr|.
Paramètres hydrologiques de fin Mai 93, à 830m de profondeur
En gris : fonctions de transfert estimées avec les mesures des flotteurs.
Mesures pendant la période entre les jours juliens 90 et 152
Flotteurs 89 93 


















 | Wr | = 0.10 cm/s
 | Wr | = 0.50 cm/s
 | Wr | = 1.00 cm/s
 | Wr | = 1.25 cm/s
 | Wr | = 1.50 cm/s
 | Wr | = 2.00 cm/s
Fig. A.17: Comparaison de la fonction de transfert the´orique H pour diffe´rentes va-
leurs de |Wr| et de l’estimation de cette fonction de transfert a` partir des mesures du
groupe interme´diaire de flotteurs apre`s la phase de convection. A 830 m pendant cette
phase, les donne´es hydrologiques donnent : M 2 = 2.4·10−5 s−2, N2 = 4.0·10−7 s−2
(i.e. Tbv = 2.8 heures) et L
2 = −2.5·10−7 s−2.
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des flotteurs) donnent e´galement des re´sultats satisfaisants, comme le montrent les
2 figures A.16 et A.17. Les valeurs de |Wr| correspondantes sont trouve´es entre 1 et
1.25 cm·s−1.
Comme on s’y attendait, le signal devient bruite´ et incohe´rent au voisinage de
la pe´riode de Nyquist (2.7 heures), et cette e´tude permet d’estimer a` 3.5 heures la
pe´riode minimum de fiabilite´ des mesures de vitesses verticales.
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AIW Arctic Intermediate Water
wsAIW warm salty Arctic Intermediate Water
cfAIW cold fresh Arctic Intermediate Water
GAIW Greenland Arctic Intermediate Water
AVHRR Advanced Very-High Resolution Radiometer
DKP Differential Kinetic Parameters
DW Deep Water
uDW upper Deep Water
ECMWF European Center for Medium-Range Weather Forecast
ESOP European Subpolar Ocean Program
GIN Greenland Iceland Norvegian
GSDW Greenland Sea Deep Water
LES Large-Eddy Simulation
MAW Modified Atlantic Water
MIZ Marginal Ice Zone (entre la banquise et l’oce´an libre de glace)
RAC Return Atlantic Current
SSM/I Special Sensor Microwave/Imager
SST Tempe´rature de surface de la mer
T.O. Transforme´e en Ondelettes
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